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arid  climate zone, where groundwater  resources are  frequently  threatened by overexploitation 
and pollution. Despite often limited system knowledge, quantitative and qualitative factors such 
as groundwater recharge rate, aquifer parameters, flow‐ and transport dynamics, anthropogenic 
impacts, and groundwater vulnerability need  to be assessed. Apart  from  the  challenges,  semi‐
arid environments provide advantages regarding karst system characterisation due to sharp and 
intensive recharge input signals alternating with undisturbed recession periods. This is the case 
for  the  study  region  located  in  the Eastern Mediterranean. Hydrologic  system  variability was 
assessed by an extensive high‐resolution hydrometric and hydrochemical monitoring network, 
especially  focussing  on  the  karst  springs.  Additionally,  long‐term  low‐frequency  data  were 
assembled  and  analysed.  It  was  aimed  at  the  development  and  application  of  sophisticated 
methods kept as simple as possible in order to facilitate transferability. 
For 33 springs in the study area, the natural background concentration of chloride in spring water 
was  assessed  by  an  analysis  of  long‐term  chloride  and  nitrate  data.  Together  with  chloride 
concentration  data  for  local  precipitation,  the  long‐term mean  natural  groundwater  recharge 
fraction of precipitation was calculated with the chloride mass balance method. Recharge ranged 
between 25% and 50% of the precipitation. The proportion of wastewater‐borne spring flow was 
quantified by a chloride end‐member mixing model. The  larger springs  in  the area exhibited a 
wastewater‐borne flow fraction between 0% and 20% calculated from recent samples. 
To  quantitatively  assess  spring  aquifer  hydraulic/geometric parameters  at  the  catchment  scale 
and groundwater recharge at a high time resolution, a minimally parameterised reservoir model 
was developed for the Auja spring, the largest freshwater spring in the Lower Jordan Valley. The 
Auja  spring,  as  well  as  a  number  of  other  springs  in  the  study  area,  display  a  discharge 
maximum,  attributed  to  reaching  the  finite  discharge  capacity  of  the  conduit  system  (flow 
threshold). Due to system complexity and non‐linearity, features such as the flow threshold and a 
considerable conduit–matrix exchange needed to be incorporated into the model. Nevertheless, it 
is  regarded  as  relatively  simplistic  and  performs well  for  the  highly  variable  flow  conditions 
observed. As  a  number  of  parameters were  calculated  by  a  spring  hydrograph  recession  and 
event  analysis,  it  requires only  six  calibration parameters. The  effective porosity of  the  spring 




the  duration  of  the  event  breakthrough,  and  the  relative  fraction  of  the  fast  flow  discharge 
component. Focussing of  infiltrated precipitation water  in  the  epikarst  zone  and a  subsequent 
rapid percolation  along preferential pathways  to  the phreatic  zone  are  regarded  as  important 
recharge processes  in  the study area. The  transport data enable an evaluation of spring source 
vulnerability and provide valuable  information  for water  resources management. Furthermore, 












ung bedroht  sind. Trotz oft  eingeschränkter Datenlage und  einem unzureichenden Systemver‐
ständnis müssen quantitative und qualitative Faktoren, wie z.B. Grundwasserneubildungsrate, 
Aquiferparameter,  Strömungs‐  und  Stofftransportdynamik,  Verschmutzungsempfindlichkeit 
und  anthropogene Einflüsse quantifiziert werden.  Jedoch  können diese Gebiete  auch günstige 




hochaufgelöst  erfasst.  Zur  Auswertung  dieser  Daten  wurden  konzeptionell  korrekte,  jedoch 
möglichst einfach anwendbare quantitative Verfahren und Modelle entwickelt und angewandt, 
was die Übertragbarkeit der Methoden auf weitere Trockengebiete ermöglicht.  
Durch  eine  Zusammenstellung  und  Auswertung  hydrochemischer  Langzeitdaten  konnte  die 
natürliche Hintergrundkonzentration von Chlorid  im Grundwasser  für 33 Quelleinzugsgebiete 
ermittelt werden. Darauf  aufbauend war  es möglich,  durch  eine Chloridmassenbilanz  sowohl 
den  langjährige  mittlere  Anteil  der  Grundwasserneubildung  am  Niederschlag  (25–50%)  zu 
bestimmen,  als  auch  den  Abwasseranteil  im  Quellwasser  anhand  rezenter  Proben  zu 
quantifizieren (0–20%). 
Anhand  eines  Speicher‐Durchflussmodelles  konnten  sowohl  Aquiferparameter  im  Einzugs‐
gebietsmaßstab als auch eine Tageszeitreihe der Grundwasserneubildung  exemplarisch  für die 
Auja‐Quelle,  die  größte  Süßwasserquelle  im  Unteren  Jordantal,  erfasst  werden.  Diese  sowie 
weitere  Quellen  der  Region  sind  durch  ein  „röhrengedrosseltes“  Abflussverhalten,  d.h.  eine 
Begrenzung der Quellschüttung,  gekennzeichnet. Der  hydrogeologisch  komplexe Aquifer und 
das  nichtlineare  Systemverhalten  bei  Erreichen  der  maximalen  Schüttung  erfordern  ein 
besonders  angepasstes  Modell,  welches  auch  einen  ausgeprägten  hydraulischen  Austausch 
zwischen den Karströhren und der geklüfteten Gesteinsmatrix berücksichtigen muss. Eine Reihe 
von  Parametern  konnte  aus  einer  Rezessions‐  und  Ereignis‐Analyse  der  Abflussganglinie 
ermittelt  werden.  Das  Speicher‐Durchflussmodell  benötigt  lediglich  sechs  Kalibrierparameter 
und  erlaubt  eine  sehr  gute  Simulation  der  Abflussganglinie.  Die  effektive  Aquifer‐Porosität 
wurde durch Kalibration  ermittelt  (ca. 2.4%). Über den  simulierten 45‐Jahres‐Zeitraum  führten 
die fünf niederschlagsreichsten Jahre zu einem Drittel der gesamten Grundwasserneubildung.  
Die  zeitlich  hoch  aufgelösten  Quellmessungen  ermöglichten  eine  Quantifizierung  der 
hydraulischen  Reaktionszeiten  sowie  der mittleren Verweilzeiten,  der Durchbruchsdauer  und 
der relativen Anteile der schnellen Fließkomponente nach Niederschlagsereignissen. Diese Daten 
dienen sowohl einer Abschätzung der schnellen Neubildungsprozesse  (vor allem Fokussierung 
im  Epikarst  und  schnelles  präferentielles  Fließen  durch  die  Vadose  Zone)  als  auch  einer 
Beurteilung  der  Verschmutzungsempfindlichkeit  der  Karstquellen.  Weiterhin  konnte  eine 
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In  dry  climates  often  the  bulk  amount  of  potable  water  used  for  domestic  and  agricultural 
purposes  is  abstracted  from  aquifers,  some  of  which  are  intensively  developed  (Aeschbach‐
Hertig and Gleeson, 2012). Since recharge rates to those aquifers are usually low (Scanlon et al., 
2006),  groundwater  resources  are  frequently  threatened  by  overexploitation  (Custodio,  2002). 
Furthermore,  groundwater  is  vulnerable  with  respect  to  various  pollution  sources  and 
abstraction‐induced processes  like  salinsation  (Foster  and Chilton,  2003). For  the development 
and management  of  groundwater  resources  and  to  prevent  overexploitation  and  pollution,  a 
thorough hydrogeological  characterisation of  the aquifer  system and a dependable  estimate of 
recharge  rates based on  reliable monitoring data are prerequisites. However, especially  in arid 
and semi‐arid regions, hydrological data are often scarce (Simmers, 1990). 
Karst aquifers exhibit distinct hydrogeological properties compared  to unconsolidated granular 
aquifers  and  their  characterisation  is  complex  (Bakalowicz,  2005).  They  evolve  in  relatively 
soluble rocks such as carbonates and evaporites by dissolution (White, 1988). In this thesis only 









Climate  is  often  classified  according  to meteorological  parameters,  e.g.  precipitation  and  air 
temperature, as applied  in  the  frequently used Köppen–Geiger classification  (e.g. Kottek et al., 









air  temperature, CO2 production  in  the  soil,  and  time  (e.g. White,  1988). The  relative  effect of 




(Ford and Williams, 2007). Due  to  the high  intensity and short duration of precipitation events 
and the usually thin and discontinuous soils, karst features are not very well developed in semi‐
arid  regions  (Ford  and Williams,  2007).  Dolines,  typical  karst  features  in  temperate  humid 
environments, are scarce or completely absent and the surface morphology is fluvial (dry valleys 
with very episodic surface flow) in many cases (Sweeting, 1972; Ford and Williams, 2007): “There 
are  regular Hortonian patterns of dry valleys with  rounded  interfluves  in gentle uplands, or of  steeper‐
walled canyons or reculées dissecting massifs and plateaus. Both types  lose most storm runoff  into small 
solutional  shafts  (ponors)  along  the  thalwegs.  This  is  true  of  the  Judean Hills  around  Jerusalem,  the 
Edwards Plateau of Texas and, more spectacular, the reefal Guadalupe Mountains (New Mexico–Texas) … 




Despite  their  importance,  the hydrogeology of  (semi‐)arid karst aquifers was  investigated  to a 
often  lesser degree:  “Much  of  the  arid  zone  is  underlain  by  karstic  or  fractured  carbonate  or  silicate 
aquifers where very little research has been carried out compared with porous media. The main reason that 
they  have  been  avoided  is  because  research  in  these  areas  is  very  complex,  and  observational  data  can 
confound conventional interpretation approaches.” (Herczeg and Leaney, 2011, p. 27). 
For  the  characterisation  and  modelling  of  karst  aquifers  in  semi‐arid  environments,  a  core 











1.2 Challenges in karst system investigations 
 
1.2.1 Hydrogeological characterisation and modelling challenges 
The  process  of  karstification  leads  to  important  heterogeneities  and  anisotropy  regarding 
porosity and permeability (e.g. Király, 2002). Accordingly, the hydrogeological characterisation of 
karst aquifers is usually more complex compared to granular or fractured aquifers: 
(1)  Characterisation  of  the  water  storage  in  karst  systems: White  (1988)  proposed  a  triple 
porosity  conceptual model  of  primary‐,  fracture‐,  and  conduit  porosity. Many  conceptual  karst 
aquifer models combine primary and fracture porosity as fractured rock matrix, which is believed 
to  constitute  the  bulk  groundwater  storage  of  the  aquifer  (e.g. Atkinson,  1977;  Király,  2002; 
Fig. 1.2).  In  contrast,  frequently  a  low  proportion  of  the  aquifer  storage  is  attributed  to  the 
conduit  system.  For  example,  effective  porosity  values  of  about  0.03%  were  calculated  by 
Atkinson  (1977) and Sauter  (1992)  for  the  conduit  system of mature karst aquifers. Alternative 
models  of  storage were proposed  (see  Bakalowicz,  2005): Mangin  (1975)  attributed  storage  to 






(2) Large  hydraulic  conductivity  contrasts: Within  a  karst  aquifer, hydraulic  conductivity  can 






different  compartments  of  the  aquifer,  which  complicates  the  assessment  of  solute  and 
contaminant transport (Geyer, 2008; Kresic, 2013). 
(3) Variable  flow  regimes: whereas within  the  small‐scale primary pores and  fractures,  flow  is 
considered to be laminar, in the conduits and in solutionally enlarged fractures, flow is expected 
to be turbulent (White, 1988). Furthermore, conduit flow can be differentiated into full pipe flow 
and open channel  flow  (e.g. White, 1988). To describe  those different  flow  regimes adequately, 
different flow equations may be required for a given karst aquifer. 
(4)  Delineation  of  groundwater  catchments:  Due  to  the  high  hydraulic  conductivity  of  the 
conduit system, the groundwater head gradients in mature karst aquifers are often comparatively 
low. In thick carbonate rock units this leads to the development of thick vadose zones, especially 
in  mountainous  terrain,  where  the  unsaturated  zone  often  displays  a  thickness  of  several 
hundred meters  (e.g. White,  1988; Andreu  et  al.,  2011). Because of  the  thick vadose  zones  the 
access  to  the water  table,  for  example by monitoring wells,  is usually very  restricted. For  this 
reason and due  to  the presence of preferential  flow pathways,  the delineation of groundwater 








streams  and dolines. Thalweg ponors  (George,  1989;  Ford  and Williams,  2007),  if present,  are 
likely obscured by alluvial  sediments deposited  in  the ephemeral  stream valleys. Furthermore, 
during  flash  floods,  a  site  inspection  in  the  ephemeral valleys  for ponor  zone  identification  is 
often not feasible. 
Because  of  the  complex  hydraulic  parameter  field,  flow‐  and  transport  modelling  of  karst 
aquifers  is  extremely  challenging  (e.g. Király, 2002). Models need  to  conceptually  consider  the 
hydraulically governing conduit network, which is often characterised by turbulent flow (Kresic, 
2013). Depending on  the  conceptual model and  the available data  regarding aquifer geometry 
and hydraulic parameters, different mathematical modelling approaches can be employed  (e.g. 
Kovács and Sauter, 2007). The type of model requiring the least knowledge about the system are 
black  box  models,  for  example  analysing  the  transfer  of  precipitation  to  spring  discharge  by 
regression or correlation methods (e.g. Kresic, 2013). However, those models exhibit no predictive 
power  regarding  aquifer  management  considerations,  e.g.  evaluating  abstraction  scenarios 
(Kresic,  2013).  Reservoir models  treat  the  system  as  a  linear  reservoir  or  a  series  of  reservoirs, 
depending on the complexity of the system. Often a series of two coupled groundwater reservoirs 
is applied, in order to represent the fast‐ (conduit) and slow‐ (fractured rock matrix) flow system 
(e.g. Fleury  et  al.,  2007; Hartmann  et  al.,  2012). Distributed  physically  based models  are  the most 
demanding with respect to input data and computational effort (Kovács and Sauter, 2007; Kresic, 
2013).  Hereby  hybrid  models  couple  a  discrete  pipe  system  with  a  continuous  “matrix”  by 
exchange terms depending on groundwater head in the respective compartments (e.g. Liedl et al., 




usually  unknown,  even  in well  investigated  aquifers.  Therefore,  for  distributed model  setup, 
assumptions  regarding  the  location  and hydraulic  conductivity  of  those  structures need  to  be 
made (e.g. Weiss and Gvirtzman, 2007; Doummar et al., 2012). In sum, model selection is a critical 
step  in  karst  aquifer  simulation  and  prediction  and  needs  to  be  specifically  tailored  to  the 
hydrogeological problem. 
 
1.2.2 Karst aquifer recharge estimation in semi-arid regions 
From a groundwater management perspective, recharge is the most important component of the 
hydrological  cycle  to  assess,  especially  in  arid  and  semi‐arid  environments  (Simmers,  1990). 
Because  of  groundwater  abstraction  exceeding  the  natural  replenishment  rate,  a  groundwater 
head decline  is observed  in many  semi‐arid karst aquifers,  causing a drying‐up of  the  springs 
(e.g. Custodio,  2002; Martínez‐Santos  and Andreu,  2010;  Sheffer  et  al.,  2010; Hartmann  et  al., 
2012; Martos‐Rosillo  et al.,  2013). However,  in  (semi‐)arid  environments,  recharge  is  the water 
balance component regarded as most difficult to assess (Simmers, 1990; Hogan et al., 2004). 
Groundwater recharge is considered as the vertical movement of water from the vadose zone to the 
phreatic zone across  the water  table  (Freeze and Cherry, 1979). Subsurface  inflow  (e.g.  leakage) 





the  infiltration  of  surface water  into  ponors  (Figs.  1.2  and  1.3)  or  a  flow  concentration  in  the 
epikarst  (Gunn,  1983; Williams,  1983).  The movement  of water  through  the  unsaturated  zone 
below the root zone is termed percolation. This quantity may be termed potential recharge and will 
become actual recharge upon reaching  the water  table  (Scanlon et al., 2002). Nevertheless  it may 
remain in storage in the unsaturated zone for a considerable period of time (Healy, 2010). In this 
context, rapid recharge implies that recharge adds to groundwater storage within a short time lag 
after  the precipitation event  (e.g. within a couple of days). Thereby  the  rapid  transfer  through 
thick unsaturated zones usually presupposes a  focussing mechanism. The  recharge originating 
from  precipitation  over  the  outcrop  area  of  the  carbonate  aquifer  rocks  is  termed  autogenic 




Healy,  2010).  The  methods  need  to  be  selected  depending  on  the  recharge  mechanism,  the 
purpose  of  the  recharge  estimate  (e.g.  water  resources  assessment,  contaminant  transport 
assessment), and  the availability of hydrological data  (Healy, 2010). Simmers  (1990) and Healy 
(2010) regard recharge estimation as an iterative process, where new measurements lead to more 
accurate estimates or sometimes even  to  the rejection of  the hitherto applied conceptual model. 
The  suite of  applicable  recharge  estimation methods differs between humid  and  arid  climates 
(Scanlon  et  al.,  2002).  In  arid  settings,  often  a  thick  vadose  zone  is  present,  separating  the 














aquifers are often underrepresented.  In  recent years,  recharge  studies  specifically dedicated  to 
karst aquifers  in  semi‐arid environments were  conducted,  for example,  in  southern Spain  (e.g. 
Martínez‐Santos and Andreu, 2010; Alcalá et al., 2011; Andreu et al., 2011). These studies applied 
various recharge estimation methods  to a number of different aquifers. A highly variable mean 








to preferential  flow pathways  (Gee and Hillel, 1988),  the variety of unsaturated zone methods 




1960) based on groundwater  chloride data  is  frequently  applied  to karst  aquifers  in  semi‐arid 
climate  regions  (e.g. Marei et al., 2010; Andreu et al., 2011; Al‐Charideh, 2012). Those methods 
provide recharge rates averaged over  long  time periods and  large spatial scales  (Scanlon et al., 
2002). Estimates of deep percolation DP with a higher temporal resolution may be obtained by a 
soil‐water balance model: P = ETa + DP + SR + ΔSs, with precipitation P, actual evapotranspiration 
ETa, surface runoff  leaving  the catchment SR, and changes  in soil water storage ΔSs. However, 
due  to  diverse  problems  concerning  spatial  parameter measurement,  the  applicability  of  this 












1.2.3 Karst aquifer vulnerability and natural (background) groundwater quality 
Due to often focussed and rapid recharge processes and high groundwater flow velocities in the 
conduit systems, karst groundwater resources are often particularly vulnerable to pollution (Daly 
et al., 2002). Water  recharged  in parts of  the groundwater  catchment  connected  to  the  conduit 













see  further  Hötzl,  1996;  Goldscheider,  2002).  For  groundwater  source  protection  (protection  of 
groundwater  quality  at  the  abstraction point,  i.e.  spring  or well),  also  the dynamic  aspects  of 
vulnerability,  for  example  the  state  of  the  hydrologic  system,  have  to  be  taken  into  account 
(Butscher and Huggenberger, 2008; Doummar, 2012). 
The  natural  geochemistry  of  groundwater  is  a  function  of  atmospheric  input  (wet  and  dry 
deposition), processes  in  the  soil zone  (e.g. evapotranspiration, biogeochemical processes), and 
processes in the unsaturated and saturated zones (e.g. mineral dissolution, redox processes, ion 
exchange)  (Appelo  and  Postma,  2005;  Edmunds  and  Shand,  2008).  Therefore,  the  solute 
concentration  in groundwater  is  influenced by  factors such as climate, distance  from  the coast, 
soil biological activity, aquifer  lithology, and water  residence  time  in  the aquifer. As  carbonate 
rocks are often relatively pure, the largest part of the ionic composition of karst groundwater is 
usually derived  from  the dissolution of carbonate minerals and  is constituted by  the  ions Ca2+, 
Mg2+  (depending on  the presence of dolomite  in  the carbonate rock sequence), and HCO3−  (e.g. 
White, 1988; Appelo and Postma, 2005). Other major ions like e.g. SO42−, Cl−, Na+, K+ are largely 
derived from atmospheric precipitation and weathering of non‐carbonate minerals. 
Natural groundwater quality  is  increasingly  influenced worldwide by  anthropogenic activities 
(Foster and Chilton, 2003). Widespread  contaminants are  inorganic  compounds  such as nitrate 
(e.g.  from  fertilisers),  organic  compounds  like  aromatic  and  halogenated  hydrocarbons,  and 
microbial  contaminants  (pathogen bacteria and viruses)  (e.g. Goldscheider, 2010; Kresic, 2013). 
Point  source  contamination  (e.g.  localised  infiltration  of  treated  or  untreated  wastewater)  is 










1.3 Methodological background and approaches 
 
1.3.1 Hydrometric and hydrochemical monitoring of karst aquifer systems – 
parameters and resolution  





and  display  a  variable  degree  of  heterogeneity  in  space  and  time.  For  example,  spatially 
homogeneous precipitation over the catchment area may be conveniently assessed by a number 
of  rain  gauges.  In  contrast,  due  to  the  heterogeneity  of  soil  and  land  use  characteristics  (e.g. 
geologic parent material,  soil  thickness,  soil hydraulic properties,  vegetation,  etc.), parameters 
like  actual  evapotranspiration  and  percolation  from  the  soil/epikarst  zone  are  much  more 





river.  If  discharge  occurs  via  a  single  or  a  limited  number  of  springs,  this  component  of  the 
hydrological cycle can be assessed on a catchment scale (White, 2002; Bakalowicz, 2005). Because 
of  this balancing possibility,  the spring catchment scale  is considered  the most appropriate one 
for  system  characterisation  and modelling.  The  size  of  spring  groundwater  catchments may 













for  an  anthropogenic  influence  on  the  groundwater  need  to  be  monitored,  especially  in 
catchments influenced by urban, agricultural, and industrial activities. Since karst spring water is 
usually a mixture of  the whole catchment,  springs are  regarded as  the preferential monitoring 
points in karst systems (Quinlan et al., 1991; White, 2002; Bakalowicz, 2005). Few guidebooks deal 
with  monitoring  aspects  of  karstified  carbonate  aquifers  (e.g.  Quinlan,  1989).  In  the 
UNEP/UNESCO/WHO/WMO  guidebooks  (Allard,  1992;  Chapman,  1996),  karst  aquifers  are 
explicitly considered and regarded as “underground rivers”. Accordingly,  they are proposed  to 
be sampled like rivers with a minimum frequency of 24 times per year, compared to 1–4 samples 
per  year  for  non‐karstified  aquifers  (Allard,  1992).  Nevertheless,  even  this  “high”  sampling 
frequency may  be  considerably  too  low  for  catchments  characterised  by  rapid  flow dynamics 
(e.g. Ryan  and Meiman,  1996). On  the  opposite  end  of  the  timescale,  especially  in  (semi‐)arid 
environments, precipitation and  consequently groundwater  recharge  can display  a  large  inter‐
annual or even  inter‐decadal  temporal and spatial variability (e.g. Dünkeloh and Jacobeit, 2003; 
Xoplaki  et  al.,  2004).  Therefore,  two  basic  aspects  of  a  hydrometric  and  hydrochemical 
monitoring schemes need to be considered: 
(1) A long‐term monitoring scheme is required, covering many decades in order not to be biased 




frequencies  (e.g.  biweekly,  monthly  or  even  annual  measurement  intervals  for  groundwater 
parameters). 
(2) The  acquisition  of highly dynamic  events  and  the  recognition  of processes  operating  on  a 
short  timescale  require  a  high  measurement  frequency  (e.g.  Kirchner,  2004).  The  adequate 













1.3.2 Determination of natural (background) groundwater quality 
Background (or baseline) groundwater quality  is a concept  that has gained  increased attention with 
current  legislation  in the European Union (EU, 2000, 2006), which aims at the conservation of a 
good  chemical  status  of  groundwater  or  its  restoration  in  case  of  already  existent  pollution. 
Different  techniques may be used  to assess  the natural background  concentration of a  specific 
dissolved substance (e.g. ion) for a groundwater body (Table 1.1). 






















The use of historical data  is based on  the assumption  that  those data  represent values prior  to 
considerable  human  influence  (Panno  et  al.,  2006).  It  is  the  only  direct  and  hence  generally 
regarded  as  the  best  available  technique  (Edmunds  and  Shand,  2008;  Griffioen  et  al.,  2008; 
Mendizabal  et  al.,  2012).  It  was,  for  example,  applied  to  determine  background  nitrate 
concentration  in  temperate  humid  karst  aquifers  (e.g.  Limbrick,  2003).  Statistical  approaches 
provide  a  concentration  range  for  a  larger  groundwater  body,  i.e.  they  average  background 
concentrations  over  larger  areas.  This  is  regarded  problematic  in  cases  of  a  geographically 
variable background concentration (Kelly and Panno, 2008). Statistical approaches were likewise 
applied to karst aquifers (e.g. Wendland et al., 2005; Panno et al., 2006). Further caution must be 
applied  for  the  definition  of  statistical  threshold  values,  for  example  in  case  of  widespread 
contamination,  in order not  to  include  contaminated  samples  into  the background population: 






and  heterogeneity  involved.”  (p.  18). Therefore, process  based  approaches,  such  as  extrapolation 
methods  (sensu  spatial  background  values,  Kelly  and  Panno,  2008)  are  preferred  to  statistical 
approaches (Griffioen et al., 2008). 
 
1.3.3 Study site selection and description 
For reasons highlighted in the following section, the western margin of the Lower Jordan Valley 
located  in  the  Levant  (Eastern Mediterranean  region)  was  selected  as  study  region.  From  a 
hydrogeological  point  of  view,  the  Levant  is  predominantly  a  carbonate  karst  region.  Karst 
aquifers  comprise major  groundwater  resources,  extensively  used  for  drinking water  supply 
including  the major  cities  in  the  region  like  Beirut, Damascus,  and  Jerusalem  (e.g. Abusaada, 
2011; Al‐Charideh,  2012; Bakalowicz  et  al.,  2008; Doummar,  2012; Rimmer  and  Salingar,  2006, 
Sheffer et al., 2010). Those aquifers naturally discharge via large karst springs (e.g. Fig. 1.5). In a 
number of cases nowadays significant amounts are abstracted by wells, i.e. the aquifers are in a 
state  of  active  management  (e.g.  Abusaada,  2011).  In  contrast,  in  the  study  area,  the 





spring pool of Sultan  spring  is  indicated by an arrow. To  the East of  the  spring,  the plantations of  Jericho are 
located, which are irrigated from its water. Photograph obtained by “Bayerische Fliegerabteilung 304” (Bavarian 
flying  squadron  304),  reprinted  with  friendly  permission  of  Bayerisches  Hauptstaatsarchiv  (Bavarian  State 
Archives), Signatur: BS‐Palästina 1031a, München, Germany. 
The  study  area proper  extends  from  the  central mountain  range  of  the West Bank  and  Israel, 
















Levant  is characterised by an extended dry summer season  (e.g. Dünkeloh and  Jacobeit, 2003). 
Often during six or more summer months no (significant) precipitation occurs (Fig. 1.6, Jerusalem 
as an  example). Mean annual precipitation  in  Jerusalem  is about 530 mm, however with  large 






rainstorms.  In  the  example hydrological year  1995/1996  about  75% of  the  annual precipitation 
occurred during  five  large  storms  (Fig.  1.6). The  highest measured daily  rainfall  amounts  are 
around 100 mm (data: http://eca.knmi.nl). An analysis of the 60‐year time series reveals that 50% 
of  the  annual  precipitation  was  in  average  due  to  the  seven  rainiest  days  per  year  only. 
Precipitation  in  the  hilly  region  around  Jerusalem  is  predominantly  by  cold  front  showers 
(Goldreich, 1994). Therefore, a spatially quite homogeneous precipitation over the recharge area 
of the aquifer system is expected. In contrast, in other semi‐arid regions, considerable fractions of 
precipitation  are  constituted  by  convective  storms  (e.g.  Southern  Spain  ca.  50%, Alcalá  et  al., 
2011), which  are  usually  characterised  by  a  higher  spatial  heterogeneity.  In  sum,  due  to  the 




Partly  explained  by  the  historical  attraction  of  the  region,  hydrologic  investigations  were 
conducted  since  the 19th century,  for example  regarding continuous precipitation measurement 
(e.g. Rosenan, 1955). The aquifer system towards the Jordan Valley was investigated since the first 












•  Environmental  tracer  investigations:  Those  investigations  included  the  stable  and  radioactive 
isotopes of oxygen, hydrogen,  carbon,  and uranium  (e.g. Gat  and Dansgaard,  1972; Rosenthal 
and Kronfeld, 1982; Kroitoru, 1987; Lange, 2012). Outcomes of those studies are for example the 
classification of  spring  and well groundwater  to different  subsections of  the  carbonate  aquifer 
complex as well as the mean residence time of modern groundwater in the aquifer systems.  
 
Fig.  1.6:  60‐year  annual  precipitation  time  series  measured  at  Jerusalem  meteorological  station  (Israel 




1.4 Research approach and outline of the thesis 
The main objective of the thesis is the characterisation of karstified carbonate aquifers in the semi‐
arid climate zone at the catchment scale. A thorough hydrogeological characterisation is the basis 
for  a  sophisticated  assessment,  development,  management,  and  protection  of  groundwater 
resources. Those are pending applied problems in many (semi‐)arid environments, especially in 
developing  countries  (e.g.  Schwartz,  2013).  Fundamental  quantitative  and  qualitative  factors 
such  as  the  groundwater  recharge  rate,  aquifer  parameters,  flow‐  and  transport  dynamics, 
anthropogenic impacts, and the vulnerability of groundwater to pollution need to be assessed. In 




degree  of  hydrogeological  system  investigation  and  understanding  (e.g.  data  scarcity,  non‐
delineated catchment boundaries, unknown flow systems) and (2) various large scale anthropo‐
genic and geogenic impacts on the systems (e.g. overexploitation, salinisation, pollution). 




parts.  For  highly  variable  systems,  signal  interpretation  needs  to  be  based  on  high‐resolution 
hydrological data (e.g. Kirchner at al., 2004). In a subsequent paper, Kirchner (2006, p. 2) states: 
“From the growing volume and sophistication of hydrological theorizing over the past several decades, one 
might  lose sight of  the  fact  that  the ultimate source of hydrological  information  is  field observations and 




on  an  extensive database  of  long‐term  and high‐frequency hydrologic data.  It  is  aimed  at  the 
development  and  application of  sophisticated methods kept  as  simple  as possible,  in order  to 
facilitate  their  application  in  further  (semi‐arid)  karst  aquifer  systems.  Specific  emphasis was 
placed on  the estimation of groundwater recharge (in both,  long‐term and high‐resolution) and 





Chapter 3 provides  the quantification of  long‐term mean groundwater  recharge and anthropo‐
genic  impacts  for a number of  individual spring catchments based on  long‐term  low‐frequency 
hydrochemical data. 
Chapter 4 focuses on the assessment of the dynamic hydraulic aquifer behaviour, aquifer system 
parameters,  and  temporal  recharge  variability  for  an  exemplary  spring  catchment.  Long‐term 
low‐frequency  and  high‐frequency  data  are  analysed  by  hydrogeological  methods  and  a 
mathematical modelling approach. 
Chapter 5 provides an analysis of the highly dynamic hydraulic and hydrochemical response of 
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Semi‐arid  to  arid  environments  are  characterised  by  a  general  shortage  of  water  resources. 
Surface  water  flow  is  often  ephemeral  and  occurs  only  after  strong  precipitation  events, 
especially in karstified landscapes with predominant subsurface drainage. Groundwater recharge 
displays  a  high  spatial  and  temporal  variability  because  of  preferential  flow  pathways  in  the 
subsurface. A succession of several years with less than average precipitation can lead to a long‐







2.2 Study area and hydrogeologic challenges 
The study area is located on the western graben shoulder of the Jordan Rift Valley northwest of 
the Dead Sea  (West Bank). Groundwater  is  the main water resource  in  the region. The regional 




Fig.  2.1:  Schematic hydrogeologic  cross  section  through  the  study  area. The upper  and  lower  subaquifers  are 








The  steep  topographic  gradient  leads  to  an  overall  steep  gradient  in  the  hydraulic  head 
distribution, however with  large  local differences. The mean  annual precipitation  ranges  from 
about 600 mm a−1 in the mountainous area in the western part to about 100 mm a−1 near the Dead 
Sea. The recharge area of the carbonate aquifers corresponds to the outcrop area of the permeable 
carbonate  strata  and  is  located  in  the western mountainous part  of  the  study  area. Two main 
aquifer horizons can be distinguished. The upper aquifer discharges in the arid Jordan Valley via 
several  springs which  are  the  reason  for  oases  like  e.g.  Jericho.  The  spring water  is  used  for 
irrigated  agriculture  and  domestic  water  supply.  However,  due  to  complex  hydrogeological 
conditions, the catchments of the springs, the flow system of  the aquifers, as well as the spatial 








2.3 Setup of the monitoring network 
Flow and transport processes in the aquifer systems shall be characterised. Because of the large 
heterogeneity of karst  systems, data with a high  spatial and  temporal  resolution are  required. 
Numerical models for prediction of spring discharge require time series of precipitation, spring 
discharge, groundwater  levels,  surface  runoff, meteorological parameters  to  calculate potential 
evapotranspiration,  and  soil  moisture.  Physicochemical  spring  parameters  might  be  used  to 
estimate aquifer characteristics. 
Desing and setup of the monitoring network 
 
24
2.3.1 Spring gauging stations and monitoring of spring physicochemical 
parameters 
Emphasis  is  placed  on  the measurement  of  karst  spring  responses  to  precipitation.  The  time 
series of  spring discharge and physicochemical parameters provide  integral  information about 








Auja  spring. The weir was  constructed  for  the  research. The  spring  tapping  structure  in  the  background was 
profoundly  rehabilitated.  From  the  structure,  an  underground  pipe  leads  to  the  weir.  In  the  structure,  the 
multiparameter‐probe  is  installed  (middle).  Flow  at  time of picture was  about  500  l  s−1. Right: Meteorological 
station on top of a water reservoir. 
 
2.3.2 Monitoring stations for groundwater level 
Groundwater  level  monitoring  provides  data  for  the  assessment  of  groundwater  flow  and 
recharge processes,  the assessment of  the water percolation  through  the unsaturated zone and 
groundwater  flow modelling.  Four,  deep  groundwater  wells  in  the  carbonate  aquifers  were 
equipped with pressure  transducers. At  three of  the wells, vandalism  safe caps were  installed. 
Well depth  ranges  from  150–575 m, depth  to water  table  from  100–440 m. Therefore  absolute 
pressure  transducers attached  to polypropylene  ropes were  installed  in  the wells. Close  to  the 
land  surface  barometric pressure  transducers  are  installed  in  the wells  to monitor  changes  in 
barometric pressure.    
 
2.3.3 Meteorological stations, rain gauges and precipitation sampling 
Meteorological  instruments  need  to  be  installed  at  exposed  but  safe  places.  Therefore 






measure  time  series  of  temperature,  relative  humidity,  global  radiation,  wind  speed,  and 
precipitation. Those parameters are necessary to calculate potential evapotranspiration rate, e.g. 
by the Penman‐Monteith method (Allen et al., 1998). The meteorological stations are aligned in a 
transect  perpendicular  to  the  topography,  to  cover  the  strong  gradient  in  meteorological 
parameters  from  the mountain  range  down  to  the  Jordan  Valley.  The  rain  gauge  network  is 
denser  around  Wadi  Auja  to  conduct  high‐resolution  rainfall–runoff  research.  Precipitation 
sampling  for major  ions and stable  isotopes  is conducted manually at  three  locations along  the 
meteorological gradient by water authority staff, teachers and waterworks personnel. 
 
2.3.4 Monitoring stations for flood runoff 
Flash floods are very difficult to gauge, because of the high flow velocity and sediment load. Pre‐
calibrated  structures  like  weirs  and  flumes  (Bos,  1989)  are  preferable.  Two  concrete  weir 
structures at main wadis  in  the  region were already available, but had  to be  rehabilitated  (one 
station was  rehabilitated  by Helmholtz Centre  for Environmental Research  – UFZ, Halle)  and 
equipped with instruments for stage measurement and record. A third main wadi is gauged at a 





2.3.5 Monitoring stations for soil moisture profiles 
At  four places soil moisture sensors, arranged as depth profiles, were  installed  in combination 
with  a  data  logger.  Those  data  provide  high  resolution  data  regarding  infiltration,  soil water 




2.4 Selected results 
The Auja spring shows a fast reaction after precipitation events. For example, after a very intense 
precipitation event during early 2010, the spring discharge started to rise  just 14 hours after the 
onset  of  the  precipitation  in  the  catchment. Discharge  increased  8‐fold  from  about  60  l  s−1  to 
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The work  is  conducted within  the  framework  of  the multi‐lateral  research  project  “SMART  – 
Sustainable Management of Available Water Resources with Innovative Technologies” funded by 




















Quantification of long-term wastewater impacts on 
karst groundwater resources in a semi-arid 



























Karst  groundwater  resources  in  semi‐arid  environments  are highly vulnerable with  respect  to 
anthropogenic  impacts,  such  as wastewater  infiltration,  because  of  focussed  recharge  and  the 
rapid  transport  of  dissolved  substances  in  highly  permeable  conduit  systems.  In  this  study, 
groundwater  resources of  the western margin of  the Lower  Jordan Valley and  their  respective 
water  qualities were  investigated.  The  region  is  characterised  by  a  carbonate  aquifer  system, 




Chloride was used  as  an  all‐in‐one  environmental  tracer  for  the objectives of  (1) groundwater 
recharge estimation and (2) anthropogenic impact quantification. The investigations required the 
determination  of  the  natural  background  concentration  of  chloride  in  groundwater.  It  was 
estimated by a combined use of historical data and a trend analysis for larger springs in the area 
and a range between 20 and 40 mg l−1 was found. Together with chloride concentration data for 
local precipitation,  the  long‐term mean natural groundwater  recharge was  calculated with  the 
chloride mass balance method. Recharge ranged between 25% and 50% of the precipitation. The 
proportion of wastewater‐borne  spring  flow was quantified by a  chloride  end member mixing 
model. The springs exhibited a wastewater‐borne flow fraction between 0% and 20% calculated 





Globally, groundwater  constitutes  a major  source of potable water. However,  it  is  increasingly 
threatened  in  quantity  and  quality  (Foster  and  Chilton,  2003;  Morris  et  al.,  2003).  For  the 
development, management, and protection of groundwater resources, especially in semi‐arid and 




1990; Scanlon et al., 2002; Healy, 2010). The chloride mass balance  (Schoeller, 1960)  is  the most 
widely  applied  recharge  estimation method  in  arid  to  semi‐arid  environments  (Scanlon  et  al., 
2006). It can be applied by analysing unsaturated zone profiles of the chloride concentration or by 
analysing  the  chloride  concentration  in  groundwater  and  in  precipitation  (e.g.  Edmunds  and 
Gaye, 1994). The accuracy of the method is often limited by the short available monitoring period 





The  natural  hydrochemical  composition  of  groundwater  is mainly  a  function  of  atmospheric 
input  (wet and dry deposition),  evapotranspiration, biogeochemical processes  in  the  soil zone, 
and e.g. water–rock interaction processes in the aquifer (Appelo and Postma, 2005; Edmunds and 
Shand, 2008a). Groundwater quality  is often affected by anthropogenic  contamination  sources, 
such as waste and wastewater disposal in the environment, sewer leakage, agricultural practices, 
and  atmospheric  deposition.  Contamination  can  be  chemical  or  microbiological.  In  view  of 
pathogen microbial contamination, wastewater  infiltration  is considered especially problematic. 
Karstified  carbonate  aquifers  are  particularly  vulnerable  to  pollution  because  of  focussed 
infiltration and rapid contaminant transport in the phreatic zone. Furthermore, due to the usual 
absence of  surface  streams  in karst  environments, wastewater  infiltration  is often applied as a 
wastewater discharge method in those settings (e.g. Einsiedl et al., 2010).  




been  proposed  as wastewater  indicators,  including  inorganic  anions  and  compounds  such  as 
nitrate,  chloride  or  boron  (Vengosh  and  Keren,  1996;  Barrett  et  al.,  1999;  Panno  et  al.,  2006), 
microorganisms such as Escherichia coli (Paul et al., 2004; Katz et al., 2009), or organic substances, 
for  example,  carbamazepine,  diclofenac  or  caffeine  (Gasser  et  al.,  2010;  Einsiedl  et  al.,  2010; 
Hillebrand et al., 2012). Despite the number of potential wastewater indicators, the quantification 
of  the  wastewater‐borne  groundwater  fraction  is  not  straightforward.  For  most  indicator 
substances,  especially  for  the  trace  organics,  no  long‐term  data  sets  are  available  for  their 
occurrence in groundwater and in potential input sources, which makes it difficult to derive long‐
term trends about water quality (Wolf et al., 2012). Furthermore, those substances are expected to 
be  subject  to decomposition or  sorption processes  in  the environment  (e.g. Tiehm et al., 2011). 
Chloride exhibits well known advantages as an environmental tracer, because of its conservative 
behaviour in most hydrologic systems, its only minor participation in biochemical processes, and 
its  comparatively  easy  analysis  (e.g.  Leibundgut  et  al.,  2009).  Since  the  chloride  ion  is  not 
removed  by  common  wastewater  treatment  processes,  it  is  indicative  of  both  treated  and 
untreated wastewater.  For  the  application,  the  natural  background  (baseline)  concentration  in 
groundwater  has  to  be  determined.  This  poses  a  challenge  in  anthropogenic  influenced 
groundwater  systems.  Historical  data  provide  a  direct  reference  of  natural  concentrations 
(Edmunds and Shand, 2008a; Griffioen et al., 2008; Kelly and Panno, 2008). In this context, those 
samples are regarded as historical data which were obtained before anthropogenic influence on 





(1)  regional  groundwater  recharge  estimation  and  (2)  anthropogenic  impact  quantification. 
Furthermore, nitrate  (conservative under  aerobic  conditions,  e.g. Edmunds  and Shand,  2008a), 
was  included as an  indicator for various anthropogenic  influences. The methodology  is applied 
to a regional karstified carbonate aquifer system in a semi‐arid environment. The recharge area of 
the system is characterised by strong urbanisation. The study involves: (1) preparation of a long‐
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term  database  of  chloride  and  nitrate  concentrations  in  groundwater,  local  precipitation,  and 
wastewater,  (2)  discussion  of  potential  geogenic  and  anthropogenic  chloride  sources,  (3) 
identification  of  anthropogenically  influenced  groundwater  by  evaluation  of  time  series  of 
chloride and nitrate in spring water, (4) determination of the natural background concentration of 






3.2.1 Geography, climate, and surface hydrology 
The  study  area  is  located  on  the western margin  of  the  Lower  Jordan  Valley  (Fig.  3.1).  The 
highland  region  in  the western part of  the  study area has an elevation of up  to 1000 m above 
mean sea  level,  typically around 800 m. This region can be classified as semi‐arid according  to 
UNESCO  definition  (UNESCO,  1979).  The mean  annual  precipitation measured  at  Jerusalem 
meteorological station (Israel Meteorological Service, 800 m ASL) was 556 mm for the period of 




of  the  precipitation  infiltrates  into  the  soils  or  directly  into  the  outcropping  rock  formations, 
which are often karstified. Only during  intensive precipitation  events,  surface  runoff  is  locally 
generated (Rofe & Raffety Consulting Engineers, 1965). 
 




(Fig.  3.3).  Interbedded  strata  of marl  and  chalk  form  aquitards  and  aquicludes. The Ramallah 
anticline structure leads to the development of a groundwater divide (Figs. 3.1 and 3.2). Regional 
groundwater flow is either towards the Mediterranean Sea (Western Aquifer System) or towards 
the  Jordan River and Dead Sea  (Eastern Aquifer System).  In  the  Jordan Valley,  the Cretaceous 
sediments are downthrown at the western boundary fault of the Jordan Rift Valley (Figs. 3.1 and 
3.2). The Jordan Valley fill consists mainly of alluvial and lacustrine sediments. The discharge of 
the  carbonate  aquifer  system  occurs  largely  via  springs. Currently,  considerable  groundwater 
quantities of the Albian aquifer are abstracted via pumping wells for water supply. The springs in 
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is  displaying  high  fluctuations  according  to  the  annual  rainfall  (Nuseibeh  and Nasser  Eddin, 
1995; Palestinian Water Authority, 2000). Many springs of class 1 are located within outcrop areas 
of  the geological  strata  that display properties of aquitards on a  regional  scale,  i.e.  the  springs 
discharge perched groundwater horizons. This is especially pronounced in the basal layers of the 
Albian,  the upper aquitard of  the Albian, and  the basal aquitard within  the Cenomanian strata 
(Figs. 3.1–3.3).  
 
Fig.  3.3:  Stratigraphic  table  of  the  Cretaceous  formations  in  the  study  area.  The  hydrostratigraphy  changes 
laterally  throughout  the  study  area.  Diagram  compiled  after  ANTEA  (1998),  Begin  (1975),  Rofe  &  Raffety 
Consulting Engineers (1963, 1965), Shachnai (2000), and Wolfer (1998). 
 
Class 2: Springs in the eastern slopes and Jordan Valley   
In the slopes towards the Jordan Valley and in the valley itself, eight larger springs emerge (Fig. 
3.1).  They  discharge  groundwater  from  the  upper  sections  of  the  carbonate  aquifer  system 





Isotope  tracer  data  (3H,  14C)  for  the Wadi Qilt  springs  and  Sultan  spring were  evaluated  by 





3.2.3 Land use, water supply and wastewater disposal 
The dominant vegetation and land use types in the recharge area of the carbonate aquifer system 
are grassland/shrubland, often interspersed with bare rock outcrops and mostly used for grazing 
of  goats  and  sheep. Areas  of  rain‐fed  agriculture,  urban  areas,  and  olive  groves  account  for 
smaller portions of the land surface.  
In  the  study  area,  drinking  water  is  supplied  from  different  sources  and  their  respective 
proportions  changed  considerably  during  the  last  100  years. Nowadays,  the  bulk  amount  of 
drinking water  is  imported  from  sources  located  outside  the  study  area.  It  is  a  very  variable 
mixture  of water  from Lake Tiberias  (Sea  of Galilee)  (Fig.  3.1),  the  regional  carbonate  aquifer 
(Section 3.2.2), and  to a  lesser extent  from a  clastic  sediment aquifer of  the Mediterranean Sea 
coastal plain. Since 2007, considerable quantities are obtained from desalination plants located at 
the Mediterranean  Sea  shore. As  the percentage  of  each  source  is  frequently  changing due  to 
management  decisions,  the  chloride  concentration  of  the  water  is  changing  as  well.  A 
concentration range of 150–220 mg l−1 can be expected for the drinking water during the last few 
decades (Mekorot internal database).  










3.3.1 Collection of the database 




Atmospheric chloride deposition 
The main  atmospheric  source  of  chloride  in  the  area  is  the Mediterranean  Sea.  The  chloride 
concentration  in precipitation displays  a  relatively  strong  inland decrease  from  the Mediterra‐
nean Sea shore eastward (Eriksson and Khunaksem, 1969). However, as this gradient diminishes 
inland,  the  concentration becomes  relatively  constant across  the  central mountain  range of  the 
study  area  (Marei  et  al.,  2010).  Reported  data  for  the  average  chloride  concentration  in  local 
rainfall  are  compiled  in  Table  3.2. An  average  chloride  concentration  of  9.4 mg  l−1  for  bulk 
precipitation was calculated from the three mean values. 




Monitoring period  Hydrological years sampled  Mean Cl− conc. (mg l−1)  Reference 




2001–2005  4  9.3  Marei et al. (2010) 
 
Chloride and nitrate concentration in spring water 
Groundwater hydrochemical data were compiled from four different studies/monitoring periods 
during the 20th century (Table 3.3). Between 1938 and 1946, selected springs were sampled by the 








during  the  years  2011–2012.  In  addition  to  chloride  concentration,  selected  samples were  also 
analysed  for  nitrate,  bromide,  and  iodide  concentration.  Chloride,  nitrate,  and  bromide 
concentrations  were  analysed  with  standard  ion  chromatography.  Iodide  concentration  was 
analysed photometrically (German norm method DIN 38405‐33, 2001). 
Table 3.3: Overview of the different spring water hydrochemistry monitoring periods for the study region. 





1951–1954  6  1  Wilson and Wozab (1954) 
1961–1963  40  20  Rofe & Raffety Consulting Engineers (1963, 1965) 
1968–1998  ca. 2200  ca. 900  Palestinian Water Authority (2000) 
2011–2012  18  12  This study  
 
Chloride concentration of local wastewater 
The  chloride  concentration  of wastewater  from  the  Jerusalem–Ramallah  region  is  assumed  to 
display  relatively  similar  chloride  concentrations  to  that  of  the  Tel Aviv  region,  because  the 
drinking  water  sources  for  both  regions  are  similar,  however,  their  proportion  is  different. 
Between  1977  and  2009  the  average  concentration  of  treated wastewater  of  the  large  Shafdan 
wastewater  treatment  plant  near  Tel Aviv was  ca.  280 mg  l−1  (Table  3.4). Abu  Sharkh  (2008) 
reported average chloride concentrations of wastewater from three different rural communities in 



































Spring discharge measurements and precipitation time series 
Precipitation data  for  Jerusalem before 1951 were adapted  from Rosenan  (1955) and data after 
1951 were obtained from the European Climate Assessment and Dataset (http://eca.knmi.nl; Klein 
Tank  et  al.,  2002). Monthly  discharge  data  for  Sultan  spring  during  the  hydrological  years  of 
1933–1946  originate  from  measurements  by  a  fixed  sharp‐crested  weir  and  are  reported  in 
Department of Land Settlement and Water Commissioner (1947a, b, c). During the hydrological 
years  of  1968–2000, monthly  spring  discharge measurements were  conducted  for  the  class  2 
springs by the West Bank Water Department (Palestinian Water Authority database). During the 
period  2009–2012,  occasional  discharge  measurements  with  the  salt  dilution  method  were 
conducted by the authors.  
 
3.3.2 Identification of anthropogenically influenced springs 
For  the  identification  of  anthropogenically  influenced  springs,  the  compiled  time  series  of 
chloride  and  nitrate  were  used.  Two  criteria  were  employed,  namely  (1)  the  mean  nitrate 
concentration of spring water and (2) the occurrence of trends in the time series. The analysis was 
performed separately for the class 1 and 2 springs. 
The hydrochemical  time  series  for  the  class 1  springs usually  consisted of about 50  individual 
chloride samples and about 20 nitrate samples during  the period of 1968–1998. A groundwater 
nitrate concentration of >10 mg  l−1  is often considered  indicative for an anthropogenic  influence 
(e.g. Wendland et al., 2006). For this study, the threshold value (exclusion criterion) was not fixed 
a priori, but  also  the occurrence of  chloride  concentration  trends was  considered. The  springs 
which are  regarded as anthropogenically  influenced were excluded  from  recharge calculations, 
because  their  chloride  concentration  is  expected  to  be  in  excess  of  the  natural  level.  For  the 




A possible  trend was  investigated by  (1) a  linear  regression analysis, providing  regression  line 
slope  and  intercept  and  (2)  the  Mann–Kendall  trend  test  (Helsel  et  al.,  2006),  providing  a 
probability  value  (p‐value).  In  this  study,  p‐values  below  0.05  were  considered  to  display  a 
significant trend.  
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concentration  is  solely  a  function  of  the  chloride  concentration  in  local  precipitation  and  its 
concentration  increase by  evapotranspiration. However, nowadays  a number of  anthropogenic 
chloride  sources may  contribute  to  the natural  chloride  concentration  (Panno  et  al.,  2006). For 
example, in temperate and polar climate regions, large amounts of chloride are introduced to the 
environment by road de‐icing salt (Godwin et al., 2003; Kelly et al., 2010). 
For Sultan spring, a short  time series  (n = 8)  is available between  January 1938 and September 
1940,  permitting  statistical  analysis.  The mean  value  is  considered  as  the  background  value, 
assuming  that anthropogenic contributions were still absent or  insignificant during  this period. 
Since  the  other  springs  are  characterised  by  only  limited  historical  data  records,  two  other 
background estimation  techniques were applied. First,  the y‐value of  the  linear  regression  line 
(time  series  up  to  1998)  for  January  1945 was  calculated.  This  date  is  still  located within  the 









Chloride mass balance 
The  chloride mass  balance  approach  requires  that  chloride  concentration  in  the  groundwater 
originates  from  precipitation  only  and  that  other  geogenic  or  anthropogenic  sources  are 
negligible. Chloride  enrichment  in  the  soil  zone  is directly proportional  to  evapotranspiration. 
Percolation of water from the soil zone to the groundwater table results in groundwater recharge. 
Since  this  study used  groundwater  chloride  concentrations  for  calculation,  estimates  of  actual 
recharge  are  obtained,  in  contrast  to  estimates  of  percolation  (=potential  recharge),  e.g.  from 
unsaturated zone approaches  (Scanlon et al., 2002). Provided stationary conditions or sufficient 




















The  regional  groundwater  recharge  rate  (R  in mm  a−1)  for  the  carbonate  aquifer  system was 
estimated by Goldschmidt (1959) based on water budget calculations. Guttman and Zuckerman 
(1995),  and  Guttman  (2000)  combined  water  budget  calculations  with  transient  numerical 
groundwater modelling. Empirical  relationships between annual precipitation depth  (P  in mm 
a−1)  and  estimated  groundwater  recharge  were  established.  For  the  Eastern Aquifer  System, 
Guttman and Zuckerman (1995) proposed Eqs. (3.2)–(3.4), which are a refinement of the equation 
of Goldschmidt (1959). 
R = 0.15 * P      yearly precipitation depth < 300 mm         (3.2) 
R = 0.534 * (P − 216)    yearly precipitation depth 300–650 mm       (3.3) 
R = 0.80 * (P − 360)    yearly precipitation depth > 650 mm        (3.4) 
 
3.3.5 Discrimination of anthropogenic and geogenic sources of chloride in 
groundwater by their Cl−/Br− and Cl−/I− ratios  
The ratio of chloride and bromide (here denoted as the mass ratio), may be used to distinguish 
different geogenic and anthropogenic  influences on groundwater (Davis et al., 1998; Alcalá and 
Custodio, 2008; Katz et al., 2011). The Cl−/Br−  ratio  in  seawater  is about 290  (Morris and Riley, 
1966). Precipitation displays a ratio close to seawater in coastal areas (Alcalá and Custodio, 2008). 
Saline groundwater/basin brines display  a  large  spectrum of Cl−/Br−  ratios  (Davis  et  al.,  1998). 
Brines are present in parts of the Cretaceous aquifers in the Lower Jordan Valley (e.g. Guttman, 
2000). Lower  sections of  the aquifer  system are more affected,  e.g.  the  regional Albian aquifer 





Cl−/Br− ratio of sewage  is often higher  than  that of  the meteoric water  from which  it originates, 




anthropogenic  and  natural  end members  show much  lower median  ratios,  e.g.  uninfluenced 
groundwater 660, landfill leachate 1000, and animal waste 3600. The authors regard the low ratio 
for  landfill  leachate  in  combination  with  chloride  concentration  to  constitute  a  convenient 
indicator parameter.  
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3.3.6 Mixing model for the quantification of anthropogenic and geogenic 
chloride sources 
The  addition of wastewater or brine  to groundwater  can be  calculated by  a  classical  chemical 
mass balance  technique  (Pinder and  Jones, 1969),  i.e. a mixing model between end‐members of 
significantly  different  solute  concentration.  Prerequisites  are  stable  concentrations  of  the  end 
members  and  complete  mixing.  For  example,  the  fraction  of  groundwater  originating  from 
wastewater infiltration (Fww) can be calculated according to equation 3.5, with Cl−nb as the natural 
background  concentration  of  chloride  in  groundwater,  Cl−gw  the  measured  concentration  of 
chloride  in  groundwater,  and  Cl−ww  the  concentration  of  chloride  in  wastewater.  All 
concentrations are given in units of mg l−1. 
)Cl - (Cl









ww =F                    (3.5) 
For the graphical analysis of a potential brine admixture, mixing lines of the Cl−/Br− ratio between 
end‐members were calculated. For this purpose, the mixing calculations of chloride and bromide 




3.4  Results and discussion 
3.4.1 Identification of anthropogenic influenced class 1 springs 








of 230 mg  l−1, with a downward  trend. Amiel et al.  (2010) obtained  comparatively high values 
during the hydrological year 2004/2005 and also faecal coliform bacteria counts up to 12000 per 
100 ml were measured.  In  accordance with Rofe & Raffety Consulting Engineers  (1963,  1965), 
infiltrating  wastewater  is  strongly  expected  to  be  the  source  of  the  elevated  chloride 
concentration for the class 1 springs.  
 









into account. Natural  impacts  include, for example, a decrease  in groundwater recharge and an 





to 1998 are given:  (1)  linear  regression  line with  slope and y‐value  for  January 1945,  (2) p‐value of  the Mann‐
Kendall trend test. Note that the short data range for the Samia spring renders the fit susceptible to outliers. 
A decrease in mean groundwater recharge fraction can lead to an increase in the chloride concen‐
tration  in  groundwater,  since  the  chloride  concentration  of  precipitation  is  accordingly more 
concentrated by evapotranspiration. Annual precipitation depth and consequently groundwater 
recharge is highly variable in the study area. Furthermore, there is often a systematic sequence of 
several wet  years  and  several  dry  years  (Fig.  3.6). After  some  prominent  rainfall  years  or  a 
sequence  of  years with  higher‐than‐average  precipitation,  a  certain  decrease  in  groundwater 
chloride concentration can be recognised (Fig. 3.4, e.g. after the exceptional pluvial winter season 
1991/1992).  However,  averaged  over  long  periods,  the  mean  groundwater  recharge  fraction 
estimated  from precipitation data displays a  relatively  low variability  (Fig. 3.6). The calculated 
mean decadal recharge fraction of precipitation was 29% during the 1920s, 1930s, and 1950s and 
35% during the 1970s and 1990s, based on Jerusalem precipitation data (Fig. 3.6).  









spring. Groundwater  recharge was calculated  from  the precipitation values with  the Guttman and Zuckerman 
equation  (Eqs.  (3.2)–(3.4)).  For  the  100  year  record,  mean  precipitation  is  522  mm  a−1,  mean  calculated 
groundwater recharge is 170 mm a−1, i.e., 33 %. 
Most springs of class 2 discharge  from upper aquifer  layers and are  located  in  topographically 
elevated  positions,  from  where  no  brines  have  been  reported.  However,  the  springs  Sultan, 
Duyuk, and Fasayil are relatively deep‐seated discharge points (compare Fig. 3.2) and a potential 
admixture  of  highly  mineralised  water  cannot  be  excluded.  All  analysed  samples  from  the 
springs displayed a Cl−/Br− mass ratio of about 260–300 (Table 3.6), which is close to the ratio in 










Fig.  3.7:  Chloride  vs.  Cl−/Br−  mass  ratio  plot  of  spring  water  and  potential  end  members  of  natural  or 
anthropogenic origin together with binary mixing lines. 
Since drinking water shows a chloride concentration of ca. 200 mg  l−1 throughout  large parts of 




consumed  drinking water.  During  the  past  decades,  a  large  increase  in  the  total  amount  of 
drinking  water  consumption  and  resulting  sewage  can  be  assumed,  because  of  the  high 
population  growth  since  the  1920s  in  combination  with  a  considerable  increase  in  living 










of  Auja  spring  from  September  2012  (Table  3.6)  is  assumed  to  be  largely  uninfluenced  by 
anthropogenic chloride sources. A Cl−/I− mass ratio of 3500 was determined. In contrast, the ratios 
for  the  other  springs  assumed  to  be  affected,  ranged  in  the  order  of  5000.  Fawwar  spring 
displayed the highest value. Because of the high Cl−/I− mass ratios in the samples which display 
high  chloride  concentrations,  landfill  leachate  is unlikely  to  constitute  the main  anthropogenic 
chloride source. Agricultural practices and animal husbandry are conducted in the rural parts of 
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the  study  area. Fertilizer use  is  low and predominantly phosphate  and nitrogen  fertilizers  are 
applied  (Abu‐Alrub  et  al.,  2004),  therefore  the  application  of  fertilizers  containing  substantial 




3.4.3 Additional wastewater indicators for the class 2 springs 
Khayat et al. (2006) measured the stable isotopes of nitrogen and oxygen of nitrate samples from 





pool. The  chloride  concentration was  reported  to be  103 mg  l−1  and  also high  counts of  faecal 
coliform  bacteria were measured.  The  presence  of  faecal  coliform  bacteria was  confirmed  by 
Daghrah (2010) for the springs Fawwar and Qilt. Stable isotopes in nitrate were also analysed for 
the wells  tapping  the  lower  regional Albian aquifer  (Schilman et al., 2004). The  results  show a 
wastewater  origin  of  the nitrate.  In  contrast  to  the  springs,  faecal  coliform  bacteria were  only 
found  in a  few of  the deep wells, believed  to be  influenced by  fast  flow pathways  (Hasan and 
Guttman,  2012).  The  Albian  aquifer  system  displays  a  considerably  longer  residence  time 
compared  to  the  spring  flow  system  (Kroitoru,  1987).  Therefore,  the  microbiological 
contamination is attenuated. 
 
3.4.4 Hydrogeological implications of the chloride concentration trends  
With  subsurface  catchments being unknown,  the  source of  the wastewater observed  in  spring 
water  is not easily  traced back. Therefore, only a very coarse geographic differentiation can be 
made. The springs located in the less populated northern part of the study area (Fasayil, Samia, 
and Auja) show no distinctive  trend or only a moderate  increase.  In contrast,  the springs Fara, 
Fawwar, Sultan, and Duyuk,  located close  to  the population centres  in  the southern half of  the 
study area, display a strongly rising trend and high values of chloride in the last few years (Fig. 
3.4; Table 3.6). Surprisingly,  the  increase  for Qilt spring  is only moderate,  indicating a separate 
recharge area, influenced by wastewater infiltration to a lesser extent.  
Based  on  similarities  in  trend  and  concentration,  a  connection  of  springs  to  common  karst 
conduit systems and accordingly groundwater catchments can be postulated, especially  for  the 
Sultan and Duyuk springs. Similarities  in mean chloride and nitrate concentration and chloride 
concentration  trend  are  encountered  for  the  springs Auja  and Qilt. As  the  springs  are  located 







3.4.5 Estimation of natural background chloride concentration 
For  the 25 anthropogenically uninfluenced  springs of  class 1 and Fasayil  spring of  class 2,  the 
mean  chloride  concentration  is  expected  to  reflect  the  natural  conditions  (sensu  “spatial 
background value”, Kelly and Panno, 2008). 
For most class 2 springs  the natural background chloride concentrations were estimated by  the 
analysis  of  historical  (in  this  study  up  to  1946)  and  post‐historical  data.  The  determination 
procedure was adapted  to  the variable availability of early monitoring data and  three different 
types  of  the method  “historical  data” were  defined  and  compared.  For  Sultan  spring,  eight 
historical  samples were  available.  The mean  chloride  concentration was  22.5 mg  l−1  (standard 
deviation = 0.7 mg l−1) without a trend. This approach was regarded in this study as the method 




Since  the onset of  recognisable anthropogenic  influence  can be  expected  to be variable  for  the 
individual catchments and springs, with the increase in concentration also being a function of the 
mean residence time in the aquifer, the selection of an appropriate reference date is not straight‐
forward. However,  for  the  springs  Qilt  and Auja,  displaying  a moderate  upward  trend,  the 
y‐value  of  the  regression  line  1945  agrees well with  chloride  concentrations measured  at  that 
time. This method  is  regarded as “trend analysis  confirmed by historical data  (TAconfirmed)” 
and values are regarded as reliable. Due to the large slope of the regression line for the springs 
Fara  and  Fawwar  (Fig.  3.4),  the  selection  of  the  reference  date  (i.e.  January  1945)  has  a 
considerable  influence  on  the  calculated  background  value  and  the  trend  analysis  yields 
comparatively low values. Fara spring displays the highest mean residence time of the Wadi Qilt 
springs  (Kroitoru,  1987;  Lange,  2012)  and  also  displays  a  low  standard  deviation  of  chloride 
concentration (Table 3.5). Therefore, it is expected that the anthropogenic influence is well mixing 
with  the  bulk  aquifer water  and hence  considerable  anthropogenic  influences  are  observed  in 
spring water concentrations with an  important  time  lag. For  those springs,  the  lowest observed 
historical  chloride  concentration  values  were  regarded  as  natural  background  concentration 
(method  “minimum  historical  concentration  (MHC)”).  A  similar  method  was  used  by 
Mendizabal  et  al.  (2012)  for  samples  from porous  aquifers displaying  an upward  trend  in  the 
historical data already. However, in karstified aquifers caution must be paid, that the minimum 
values  are  not  representing  “accidental”  low  values  due  to  breakthrough  events  of  freshly 
recharged water following large rainstorms (or of course simply measurement errors). The results 
from this method are prone to error and regarded as an estimate. For Samia spring, the database 
is  insufficient  to derive a reliable background value. The relatively  low concentration values of 
the recent samples (Table 3.6 and Fig. 3.4) suggest that the spring  is not heavily  influenced and 
that  the  background  concentration  calculated  from  the mean  is  likely  to  be  closer  to  the  true 
value. This value is likewise regarded as an estimate. The mean chloride concentration range for 








springs. Different  calculation methods  (Historical data  sensu  stricto  (HDss) = mean value,  trend analysis  (TA), 




















































































Cenomanian  layers display  somehow  lower  fractions of about 30%.  In numerical groundwater 
modelling studies of perched spring aquifers, Weiss and Gvirtzman (2007) already found a high 
recharge  fraction  for  an Albian  aquifer  catchment  (average  47%)  relative  to  catchments  in  the 
Cenomanian aquifer (average ca. 26%).  
The  recharge  fraction  range  for  the  class  2  springs  still  displays  the  variability  of  the  class  1 
springs,  or  even  a  slightly  larger  one  (Fig.  3.8),  with  the  upper  and  lower  margins  being 
constituted  by  the  still  relatively  low  discharge  springs  Fasayil  and  Fara  (Appendix A). Most 
springs display a recharge fraction around 35%. The springs Sultan and Duyuk display a fraction 
of ca. 40%.  In general,  the calculated recharge  fractions are  relatively high values  for semi‐arid 
conditions  compared  to  other  studies  who  usually  derived  fractions  of  a  few  percent  (e.g. 
Edmunds and Gaye, 1994; Wood and Sanford, 1995; Scanlon et al., 2006). They may be attributed 
to  the  karstic  nature  of  the  outcropping  formations.  Andreo  et  al.  (2008)  reported  recharge 














meteorological  station  is  estimated  to display  a  representative value. The  annual precipitation 
depth at Jerusalem station ranged between 210 and 1130 mm for the hydrological years of 1968–
2000. The calculated yearly recharge  fraction  (Eqs  (2)–(4)) was 15–55% of  the precipitation. The 
calculated volume weighted mean recharge fraction was 34% during this period. 
 
3.4.7 Estimation of the wastewater-borne fraction of discharge for the class 2 
springs 
The  recent  sampling was  conducted  during  different  spring  flow  regimes. Autumn  samples 
(September 2011 and 2012) were collected each year many months after the last major precipita‐
tion  event  in  the  area.  Therefore,  no  rapid  flow  component  should  be  recognisable  in  those 
samples. Because all hydrological years from 2006 to 2011 were characterised by less than average 
annual  precipitation  values,  relatively  low  discharge  values were  observed  at  the  springs  in 
September  2011.  Samples  from March  2011  and March  2012  are  representative  for  the winter 
periods. The winter season of 2011/2012 was characterised by a larger than average precipitation 
depth.  Therefore,  high  spring  discharge was  observed  in March  2012.  The wastewater‐borne 




sample  concentration  and  estimated natural background  concentrations  is within  the  range of 
two standard deviations. For those samples, an anthropogenic contribution cannot be determined 








largely confined  to  the winter months of October  to April, also a  separate analysis of  the  time 
series data from springtime and autumn samples was performed. The analysis yielded no large 
differences  in  trend and mean concentration  for most  springs. Only  for Fawwar  spring, which 
displayed  the  largest discharge  fluctuations of all  class 2  springs  (Q: 0–2500  l  s−1),  the  chloride 
concentration  increase  (1968–1998) was  considerably  larger  for  the  autumn  samples  (generally 
low  flow  conditions)  compared  to  the  spring  samples  (high  flow  conditions).  Hence,  the 
anthropogenic  flow  fraction was more diluted  for high discharge  conditions.  In  contrast, Auja 
spring displayed a wastewater fraction of 7% during high flow conditions, whereas during  low 
flow  conditions  only  a  low  and  statistically not  significant  fraction was  calculated  (Table  3.6). 

























Farab  06.09.2011  45      23  9  low     
  03.09.2012  45  0.16  0.009    9  ~25  280  5000 
Fawwarb  06.09.2011  86      31  22  low     
  09.03.2012  52      33  9  ~2000     
  02.09.2012  80  0.27  0.015    20  ~100  300  5400 
Qilt  08.09.2011  38  0.14    19  4    270   
Sultan  12.03.2011  57      38  12  180     
  12.09.2011  46  0.16    26  8  160  290   
  04.09.2012  47  0.17  0.010    9  180  280  4700 
Duyuk  16.03.2011  54      35  11       
  04.09.2012  47  0.17  0.010    9  250  280  4700 
Auja  16.03.2011  33      21  (2)  200     
  03.03.2012  46      28  7  510     
  05.09.2012  31  0.12  0.009    (1.4)  53  260  3500 
Samiab   10.09.2011  32      29  (0.9)  pumped     
  09.03.2012  29      19  (−0.2)  110     
  02.09.2012  30  0.10  0.007    (0.3)  pumped  300  4300 















in  groundwater  systems  is  supported  by  isotope  studies  (Kroitoru,  1987;  Lange,  2012), which 
reveal  a  long‐term  flow  component  in  the  aquifer  systems,  indicating  large  aquifer  storage. 
Because  the  input  function  is unknown, a  long‐term prediction of chloride concentration  is not 
possible.  
 
3.4.8 Quantitative effects on spring discharge? 
A discontinuous 80‐year discharge  time  series  is available  for Sultan  spring. Despite discharge 
fluctuations  due  to  differences  in  seasonal  and  long‐term  recharge,  the  linear  regression  line 
displays no trend (Fig. 3.6). The expressed long‐term constant discharge can be explained by the 
postulated underflow mechanism (Rosenthal and Kronfeld, 1982), with the Sultan spring as the 




natural  recharge,  these  33‐year  time  series might  still be  insufficient  for  the  identification of  a 
long‐term recharge trend. Because of data gaps, no similar analysis can be made for the Wadi Qilt 





Long‐term monitoring  of  chloride  and  nitrate  in  groundwater  of  several  karst  springs  of  the 
Lower Jordan Valley area allowed  the determination of natural background chloride concentra‐
tions, groundwater recharge, and anthropogenic  impact on groundwater over  the  last 70 years. 
Many  large  springs  in  the  study  area  display  an  increasing  chloride  concentration.  Natural 
background chloride concentrations were calculated from the time series by (1) the exclusion of 
anthropogenically influenced springs based on nitrate concentration for the small springs and (2) 
by  employing  historical  data  and  trend  analysis  for  the  large  springs.  These methods  were 
further subdivided into the approaches “historical data sensu stricto”, “trend analysis confirmed 
by  historical  data”,  and  “minimum  historical  concentration”.  Derived  natural  background 
concentrations ranged between 20 and 40 mg l−1. Due to the large variation of the natural back‐




The chloride/bromide  ratio  in spring water was used  to exclude a possible admixture of saline 




chloride  in  groundwater  is  attributed  to  wastewater  infiltration  in  the  outcrop  areas  of  the 
carbonate aquifers. However, the infiltration of fresh drinking water, landfill leachate, and liquid 
manure are assumed to contribute to this mass flux. To date, these anthropogenic sources cannot 





samples per  spring over a  time  span of 70 years, quantitative  results  regarding  the  fraction of 
wastewater present in spring water can be obtained. This point underlines the value of long‐term 
monitoring, even at a comparatively low time resolution (Howden et al., 2010; Burt et al., 2011). 
Since  the chloride concentration of precipitation  is  temporally and spatially quite variable  (e.g. 
Edmunds  and  Gaye,  1994),  it  should  be  continuously  monitored,  especially  in  (semi‐)arid 
environments. The usual small database  for precipitation chloride concentration  introduces  the 
largest  error  into  the  chloride  mass  balance  calculations  (e.g.  Wood  and  Sanford,  1995). 
Furthermore, we agree with Edmunds and Shand (2008b), who state that more effort is needed to 
assemble archive hydrochemical data and to conserve and interpret them.  
For  certain  springs,  the  estimated wastewater  fraction  is  highly  variable  in  time.  Therefore,  a 
higher sampling frequency and event monitoring is recommended to investigate the role of pulse 
infiltration. Other wastewater  indicator  substances  such  as  trace organics  (e.g.  carbamazepine) 
are potentially better suited to prove and quantify a minor wastewater impact, because they are 
not  present  in  the  pristine water  (Gasser  et  al.,  2010; Hillebrand  et  al.,  2012). However,  these 
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Class 1 springs               
Turonian  Gihon  650  1973–1997  230  190  18   
Cenomanian  BA/092  800  1969–1998  31  7  0.15  30 
Cenomanian  BA/093  640  1969–1998  35  29  0.17   
Cenomanian  BA/096  790  1973–1998  33  10  0.16  28 
Cenomanian  BA/102  790  1969–1998  38  3  –  25 
Cenomanian  BA/112  460  1984–1998  30  5  0.19  31 
Cenomanian  BA/117  485  1975–1998  29  8  0.77  32 
Cenomanian  BA/120  290  1968–1998  25  6  3.5  38 
Cenomanian  BA/121  255  1968–1998  28  4  9.6  34 
Cenomanian  BA/122  300  1968–1998  28  6  0.56  34 
Cenomanian  BA/137  500  1969–1998  118  123  0.13   
Alb. aquitard  BA/088  500  1969–1998  27  11  0.55  35 
Alb. aquitard  BA/106  –  1972–1995  24  5  0.05  39 
Alb. aquitard  BA/108  570  1969–1998  24  7  0.58  39 
Alb. aquitard  BA/109  550  1976–1998  27  11  0.98  35 
Alb. aquitard  BA/110  525  1969–1998  29  4  1.2  32 
Alb. aquitard  BA/126  750  1968–1998  22  5  0.24  43 
Alb. aquitard  BA/127  760  1968–1998  21  4  0.23  45 
Alb. aquitard  BA/128  750  1968–1998  21  7  0.47  45 
Alb. aquitard  BA/129  740  1968–1998  22  4  0.19  43 
Alb. aquitard  BA/130  630  1968–1998  46  26  0.15   
Alb. aquitard  BA/132  640  1968–1998  50  35  0.24   
Alb. aquitard  BA/135A  645  1969–1995  58  65  1.1   
Alb. aquitard  BA/138  730  1969–1998  56  53  0.61   
Alb. aquitard  BA/139  745  1971–1998  44  45  0.32   
Albian aquifer  BA/111  430  1968–1998  40  43  1.4   
Albian aquifer  BA/144  730  1969–1998  21  5  0.17  45 
Albian aquifer  BA/170  535  1968–1998  25  3  6.6  38 
Albian aquifer  BA/171  515  1968–1998  36  15  5.4   
Albian aquifer  BA/172  600  1997–1998  26  7  1.5  36 
Alb. aquiclude  BA/152  670  1968–1998  48  42  0.86   
Alb. aquiclude  BA/153  670  1968–1998  25  4  2.5  38 
Alb. aquiclude  BA/163  510  1968–1998  27  5  –  35 
Alb. aquiclude  BA/164  500  1968–1998  27  4  8.1  35 
Alb. aquiclude  BA/165  560  1968–1998  24  2  0.37  39 
Alb. aquiclude  BA/167  525  1968–1998  24  2  1.4  39 

























Class 2 springs               
Turonian  Farac  290  194x–2012  (20)  14  45c  (47) 
Turonian  Fawward  75  1954–2012  (28)  20  140d  (34) 
Turonian  Qiltd  10  1946–2011  27  13  130d  35 
unknown  Sultan  −215  1938–2012  23  18  180  42 
unknown  Duyuke  −110  1941–2012  23  18  260e  41 
Cen./Alb. (?)  Auja  20  1945–2012  28  11  290  34 
Cenomanian  Samiaf  440  1962–2012  (29)  21  21f  (32) 




c Three hydrochemical  similar  springs  (Fara,  Jummaizah  and Ruyan)  are  located  in  the  same  area. Fara  is  the 
uppermost outlet and displaying the largest discharge. The combined discharge of the three outlets is given.  
d Discharge for both springs can only be given as tentative values. 
e Combined discharge of  the  springs Duyuk, Nueima,  and  Shosah. Those  are hydrochemical  identical outlets, 
located a few meters apart. They are treated sometimes as individual springs, especially for water rights aspects. 
f Samia spring discharge values refer to pumping abstraction values of nearby well Ein Samia No. 1. About 100 















solid waste management  in  developing  countries:  a  case  study  in  seven  Palestinian  districts. Waste 
Management 27, 1910–1919. 





Andreo, B., Vías,  J., Durán,  J.J.,  Jiménez, P., López‐Geta,  J.A., Carrasco, F., 2008. Methodology  for groundwater 







Barrett,  M.H.,  Hiscock,  K.M.,  Pedley,  S.,  Lerner,  D.N.,  Tellam,  J.H.,  French,  M.J.,  1999.  Marker  species  for 










Davis,  S.N., Whittemore, D.O.,  Fabryka‐Martin,  J.,  1998. Uses  of  chloride/bromide  ratios  in  studies  of potable 
water. Ground Water 36, 338–350. 
Department  of Land  Settlement  and Water Commissioner,  1947a. Water measurements prior  to October  1944. 
British Government of Palestine, Government Printer, Jerusalem. 
Department  of  Land  Settlement  and  Water  Commissioner,  1947b.  Water  measurements  1944/1945.  British 
Government of Palestine, Government Printer, Jerusalem. 













Einsiedl,  F.,  Radke,  M.,  Maloszewski,  P.,  2010.  Occurrence  and  transport  of  pharmaceuticals  in  a  karst 
Quantification of long-term wastewater impacts 
 
52




Executive  Action  Team,  2000.  Temporal  trends  for  water‐resources  data  in  areas  of  Israeli,  Jordanian,  and 
Palestinian  Interest. Middle  East Water Data  Banks  Project,  compiled  by  the U.S. Geological  Survey, 
http://exact‐me.org/trends/index.htm (accessed 16.07.2013). 
Foster,  S.S.D., Chilton,  P.J.,  2003. Groundwater:  the  processes  and  global  significance  of  aquifer  degradation. 
Philosophical Transactions of the Royal Society of London B 358, 1957–1972. 
Gasser, G., Rona, M., Voloshenko, A., Shelkov, R., Tal, N., Pankratov, I., Elhanany, S., Lev, O., 2010. Quantitative 








Guttman,  J.,  2000. Multi‐Lateral  Project,  Final Report  1997–2000,  Sub  Project  B: Hydrogeology  of  the  Eastern 
Aquifer in the Judea Hills and Jordan Valley. Mekorot report No. 468, Tel Aviv, Israel. 





Helsel,  D.R., Mueller,  D.K.,  Slack,  J.R.,  2006.  Computer  program  for  the  Kendall  family  of  trend  tests.  U.S. 
Geological Survey Scientific Investigations Report 2005‐5275, Reston. 
Herut, B., Starinsky, A., Katz, A., Rosenfeld, D., 2000. Relationship between the acidity and chemical composition 





Howden, N.J.K., Burt, T.P., Worrall, F., Whelan, M.J., Bieroza, M., 2010. Nitrate concentrations and  fluxes  in  the 















Khayat, S., Geyer, S., Hötzl, H., Ghanem, M., Ali, W., 2006.  Identification of nitrate  sources  in groundwater by 
δ15Nnitrate and δ18Onitrate isotopes: a study of the shallow Pleistocene aquifer in the Jericho area, Palestine. 
Acta Hydrochimica et Hydrobiologica 34, 27–33. 
Kjeldsen,  P.,  Barlaz, M.A.,  Rooker, A.P.,  Baun, A.,  Ledin, A.,  Christensen,  T.H.,  2002.  Present  and  long‐term 







Petrovic, P., 2002. Daily dataset of 20th‐century  surface air  temperature and precipitation  series  for  the 
European Climate Assessment. International Journal of Climatology 22, 1441–1453. 
Kroitoru,  L.,  1987.  The  characterization  of  flow  systems  in  carbonatic  rocks  defined  by  the  ground  water 
parameters, Central Israel. PhD thesis, Weizmann Institute of Science, Rehovot. 
Lange, T., 2012. Tracing  flow and  salinization processes at selected  locations of  Israel and  the West Bank –  the 















McCarthy,  J.,  1990.  The  Population  of  Palestine:  History  and  Statistics  of  the  Late  Ottoman  Period  and  the 
Mandate. Columbia University Press, New York. 
Mendizabal,  I., Baggelaar, P.K., Stuyfzand, P.J., 2012. Hydrochemical  trends  for public supply well  fields  in  the 
Netherlands  (1898‐2008),  natural  backgrounds  and  upscaling  to  groundwater  bodies.  Journal  of 
Hydrology 450–451, 279–292. 
Quantification of long-term wastewater impacts 
 
54
Möller, P., Rosenthal, E., Geyer, S., Flexer, A., 2007. Chemical evolution of saline waters  in  the  Jordan‐Dead sea 
transform and in adjoining areas. International Journal of Earth Sciences 96, 541–566. 
Morris, B.L., Lawrence, A.R.L., Chilton, P.J.C., Adams, B., Calow, R.C., Klinck, B.A., 2003. Groundwater and  its 
susceptibility  to degradation: A global assessment of  the problem and options  for management. Early 
Warning  and Assessment Report  Series, RS.  03‐3. United Nations Environment  Programme, Nairobi, 
ISBN: 92‐807‐2297‐2. 
Morris,  A.W.,  Riley,  J.P.,  1966.  The  bromide/chlorinity  and  sulphate/chlorinity  ratio  in  sea  water.  Deep  Sea 
Research and Oceanographic Abstracts 13, 699–705. 




Palestinian Central  Bureau  of  Statistics,  2009.  Population,  housing  and  establishment  census  2007.  Palestinian 
Central Bureau of Statistics report, Ramallah. 
Palestinian Water Authority,  2000.  Summary of Palestinian hydrologic data, Volume  1: West Bank. Palestinian 
Water Authority report, Ramallah. 





Pinder,  G.F.,  Jones,  J.F.,  1969.  Determination  of  the  ground‐water  component  of  peak  discharge  from  the 
chemistry of total runoff. Water Resources Research 5, 438–445. 




Rosenan, N.,  1955. One  hundred  years  of  rainfall  in  Jerusalem:  a  homotopic  series  of  annual  amounts.  Israel 
Exploration Journal 5, 137–153. 
Rosenthal, A., Kronfeld,  J., 1982.  234U–238U disequilibria as an aid  to  the hydrological study of  the  Judea Group 
aquifer in eastern Judea and Samaria, Israel. Journal of Hydrology 58, 149–158. 




Schilman,  B.,  Teplyakov, N., Gavrieli,  I.,  2004.  Identification  of  nitrate  contamination  sources  in  groundwater 
using nitrogen and oxygen isotopes in nitrate: Wadi Kelt‐Jericho area as a case study. Report GSI/25/2004, 
Geological Survey of Israel, Jerusalem. (in Hebrew). 








Tiehm, A.,  Schmidt, N.,  Stieber, M.,  Sacher,  F., Wolf,  L., Hoetzl, H.,  2011.  Biodegradation  of  pharmaceutical 
compounds and their occurrence in the Jordan Valley. Water Resources Management 25, 1195–1203. 
UNESCO,  1979.  Map  of  the  world  distribution  of  arid  regions.  MAB  Technical  Notes  7,  United  Nations 
Educational, Scientific and Cultural Organization, Paris.  
Vadillo, I., Carrasco, F., Andreo, B., Garcia de Torres, A., Bosch, C., 1999. Chemical composition of landfill leachate 
in  a Karst  area with  a Mediterranean  climate  (Marbella,  southern  Spain). Environmental Geology  37, 
326–332. 




Wendland, F., Blum, A., Kunkel, R., 2006. Approach  to assess natural background  levels  (NBLs),  in: Müller, D., 
Blum., A., Hart, A., Hookey, J., Kunkel, R., Scheidleder, A., Tomlin, C., Wendland, F., Final proposal for a 
methodology  to  set  up  groundwater  threshold  values  in  Europe.  Deliverable  18,  project  BRIDGE, 
http://www.wfd‐bridge.net (accessed 16.07.2013), pp. 26–32. 




Wolfer,  J., 1998. Hydrogeological  investigation along  the  Jerusalem  ‐  Jericho  transect  (Wadi el Qilt),  Israel/West 
Bank. Diploma thesis, University of Karlsruhe, Karlsruhe. 























Characterisation and modelling of conduit restricted 







Schmidt,  S., Geyer,  T., Guttman,  J., Marei, A., Ries,  F.,  Sauter, M.,  2014. Characterisation  and 
























recharge  events.  In  contrast,  some  karst  springs  reported  in  literature  display  a  discharge 
maximum,  attributed  to  reaching  the  finite  discharge  capacity  of  the  conduit  system  (flow 
threshold). This phenomenon also often leads to a non‐standard recession behaviour, a so called 
“convex  recession”,  i.e. an  increase  in  the  recession coefficient during  flow  recession, which  in 
turn might be used as an indicator for conduit restricted aquifers. The main objective of the study 
is  the  characterisation  and  modelling  of  those  hydrogeologically  challenging  aquifers.  The 




season  leads  to  sharp  input  signals  and  undisturbed  recession  periods.  The  spring  displays 
complex  recession  behaviour,  exhibiting  exponential  (coefficient  α)  and  linear  (coefficient  β) 
recession  periods.  Numerous  different  recession  coefficients  α  were  observed:  ~0.2–0.8  d−1 
(presumably main  conduit  system),  0.004 d−1  (fractured matrix),  0.0009 d−1  (plateau  caused  by 




developed  reservoir  model  is  regarded  as  relatively  simplistic.  As  a  number  of  required 
parameters were calculated from the hydrogeological analysis of the system, it requires only six 
calibration  parameters  and  performs  well  for  the  highly  variable  flow  conditions  observed. 
Calculated  groundwater  recharge  in  this  semi‐arid  environment  displays  high  interannual 





At  the  catchment  scale,  the  hydraulics  of  karstified  carbonate  aquifers  are  controlled  by  a 
network of highly permeable flow features (i.e. karst shafts, karst conduits) embedded  in a  less 
permeable fractured rock matrix (e.g. Atkinson, 1977; Király, 2002). The karst conduit system  is 
generally believed  to be  the  result of  the  coupled process of groundwater  flow and  carbonate 
dissolution  (e.g.  Klimchouk  et  al.,  2000;  Liedl  et  al.,  2003).  The  spatial  aquifer  structure  is 
influenced by landscape development and climate conditions during aquifer evolution (i.e. paleo‐
base level and paleo‐climate). Due to the large contrast in the hydraulic parameter field in karst 






For groundwater  resources  assessment  and management,  especially  in  the more  arid  environ‐
ments,  prerequisites  are  the  quantification  of  groundwater  recharge  and  the  prediction  of 
groundwater resources, e.g. during periods of drought (Simmers, 1990; Tallaksen and van Lanen, 







and  temporally  diverse  and  superimposed  processes  (recharge,  storage,  and  flow;  Smart  and 
Hobbs, 1986) within the system and therefore the relative contribution of the different processes 
is often difficult  to deconvolute. According  to  the presence of  integrated conduit networks and 
hence karst  system maturity, karst aquifers have been  classified  into diffuse  flow and  conduit 
flow  (free  flow) end members  (White, 1969; Atkinson, 1977). For mature karst aquifers,  spring 
discharge displays a fast response to precipitation events in the recharge area, i.e. a sharply rising 
limb,  an  often  sharp  peak,  followed  by  a  strong  flood  recession  and  subsequently  a  more 





Smart  (1983) and Eisenlohr et al.  (1997) showed  that  intermediate values can also be  the  result 
transient flow conditions. 
In contrast to the standard recession behaviour, a number of karst spring hydrographs reported 
in  literature  display  a  shoulder  in  the  recession  part  of  the  hydrograph,  a  so  called  “convex 
recession”  (Smart,  1983;  for  further  examples  see  below). Different  reasons  for  such discharge 
behaviour have been discussed  (Fig. 4.1). The  limited water  conveying  capacity of  the  conduit 




and  Andreo,  2012).  Alternatively,  convex  recession  behaviour  is  attributed  to  an  upgradient 
reservoir of water, such as infiltration from a flooded Polje (Bonacci, 1993; Fig. 4.1b), infiltration 
from  an  alluvial  aquifer  drained  by  the  karst  aquifer  (Soulios,  1991)  or  from  high  porosity 
sections within  the  karst  aquifer  (“cave”,  Bonacci,  1993;  “constricted  reservoirs”, Wong  et  al., 
2012).  
The  interaction  and  water  exchange  between  the  conduits  and  the  fractured  matrix  under 
variable hydraulic conditions is increasingly considered in karst hydrogeology (e.g. Bauer et al., 
2003; De Rooij, 2008; Maréchal et al., 2008; Bailly‐Comte et al., 2010; Reimann et al., 2014). Kovacs 




et  al.  (2010)  showed  that  the  drainage  of  a  conduit  system without matrix  contribution may 
produce a linear recession hydrograph (Fig. 4.1c), similar to the outflow of a reservoir of infinite 
hydraulic  conductivity. At  the  point where  the  flow  regime  transition  from  conduit  flow  to 
matrix restricted flow is taking place, the recession becomes distinctively exponential (Fig. 4.1c). 
This way,  the shape of  the hydrograph displays a shoulder,  too.  In sum, a convex hydrograph 





Fig. 4.1: Examples of  conceptual models with  convex discharge  recession behaviour and  representative  spring 
hydrographs  (displayed with  linear axes). Conceptual models modified after Smart  (1983), Bonacci  (1993), and 
Bailly‐Comte et al. (2010). 
The main objective of the study is the characterisation and modelling of conduit restricted karst 
aquifers.  Those  aquifers  are  expected  to  be  challenging  regarding  the  conceptual  and mathe‐
matical modelling  approach. A  combination  of  hydrometric monitoring,  hydrogeological  data 
analysis, and minimally parameterised modelling was applied. To obtain unambiguous aquifer 
parameters, a karst aquifer with  low signal convolution  (e.g. displaying a sharp recharge  input 
signal  and  a  long  recession  period)  was  preferred,  which  could  be  expected  for  semi‐arid 
environments with  short  and  intensive  precipitation  events  and  an  extended  dry  season.  The 
approach was executed at the example of Auja spring, the largest fresh water spring in the West 
Bank  (Nuseibeh  and  Nasser  Eddin,  1995).  According  to  the  shape  of  the  hydrograph,  a 
pronounced  outflow  restriction  could  be  assumed.  Long‐term  hydrometric  time  series  were 






4.2 Case study area 
4.2.1 General hydrogeologic setting 
The Jordan Valley is part of an endorheic basin with the Dead Sea as terminal lake that developed 
along  the Dead Sea  transform  (e.g. Garfunkel and Ben‐Avraham, 1996).  In  the southern part of 
the western margin of the Lower Jordan Valley, eight larger karst springs (Qmean: 0.02–0.3 m3 s−1) 
emerge  from  a  ca.  800 m  thick  Cretaceous  carbonate  aquifer  complex  (Fig.  4.2).  The  springs 
discharge from its upper sections (Rosenthal and Kronfeld, 1982; Guttman, 2007), constituted by 
Cenomanian  and  Turonian  dolomite  and  limestone.  Towards  the  east,  the  aquifer  complex  is 
covered  by  Coniacian  to Maastrichtian  sediments,  predominantly  chalk, which  constitute  an 









4.2.2 Characteristics of Auja spring 
Auja spring (also sometimes written Uja spring) is located at the banks of an ephemeral stream 







For  example,  dry  periods  were  reported  for  the  consecutive  autumn  seasons  of  1933–1936 
(Department  of  Land  Settlement  and Water  Commissioner,  1947),  presumably  because  of  a 
precedent  low  precipitation  period  (data  in  Rosenan,  1955). During  the  period  of  1967–2000, 
spring discharge ceased in seven autumn/winter seasons: 1979, 1986, 1987, 1990, 1991, 1999, and 
2000  (Palestinian Water Authority  data). Also,  recent  years  are  characterised  by  a  frequently 
observed dry‐up in summer/autumn. Despite these documented observations, even some months 
after a considerable  flow stopped, water  is  still observable  in  the spring  tapping structure and 
abundant green vegetation can be found in the wadi for some hundred meters downstream of the 
spring.  Those  observations  indicate  continued  low  discharge  within  the  thin  wadi  alluvial 
sediments. The response of the spring discharge following intensive precipitation events is rapid. 
Lag  time  between  the  onset  of  precipitation  in  the  highland  area  and  an  increase  in  spring 
discharge is less than one day (Schmidt et al., 2012). 











by  black  arrows.  In  this  section,  the  wadi  is  incised more  than  300 m  into  the  rather  flat  paleorelief.  The 





4.2.3 Karst aquifer development and paleo-base levels in the Lower Jordan 
Valley region 
Karst aquifer development started  in  the study area probably during  the  late Eocene  (Frumkin 
and Fischhendler,  2005). With  the  subsidence of  the  Jordan Valley  since  the  late Miocene,  the 
steep incision of the valleys took place (Frumkin and Fischhendler, 2005). During the Pleistocene, 
the base level in the Dead Sea catchment area was very unstable due to the frequently changing 
level  of  the water  bodies  in  the  basin  (e.g. Waldmann  et  al.,  2009). Kafri  and Yechieli  (2010) 
determined paleo‐base  levels  around  −210 m,  −90 m,  and  −30 m ASL by  cave mapping  in  the 
western  rift  escarpment.  Those  levels match  the  elevation  of  the  springs  in  the  area:  Sultan 
(−215 m), Duyuk  and  Fasayil  (−110 m), Auja  (+20 m),  and Qilt  (+10 m), which  display  either  a 
relatively  stable  discharge  or  a  discharge  plateau  (data  courtesy  of  the  Palestinian  Water 
Authority).  Lisker  et  al.  (2009)  provided  evidence  that  the  level  of  Lake  Lisan  ranged  in  a 













4.3 Data collection and analysis 





of  hydrological  conditions  characteristic  for  the  semi‐arid  environment.  Additionally,  a 
permanent V‐notch weir was  constructed  in  2008 directly  at  the  spring,  to  interpret discharge 
dynamics with a high accuracy and a high temporal resolution (Fig. 4.3; Schmidt et al., 2012). A 
rating  curve was  established  by  a  number  of  discharge measurements  (salt  dilution method) 
covering  the  whole  range  of  flow  conditions.  Stage  was  automatically  recorded  every  5–15 













4.3.2 Recession and event analysis of the Auja spring hydrograph 
Recent continuously recorded discharge and long‐term point data of 1967–2000 provide the basis 
for  a  recession  analysis using Maillet  (1905): Qt  = Q0  e‐αt, with Q0  the discharge  at  the  start of 
recession segment (m3 s−1) and Qt  the discharge at  time t  (d). Recession coefficients of  the  long‐
term  data were  evaluated  by  analysing  the  parts  of  the  hydrograph  between  the  last major 

















plateau  0.00092  0.00096  0.0005–0.0021  11 
slow  0.0040  0.0039  0.0022–0.0052  13 
medium  0.0081  0.0080  0.0068–0.0098  15 
medium–fast  0.0111  0.0118  0.0101–0.0153  6 
fast  0.0199  0.0201  0.0183–0.0218  5 
very fast  0.0353  0.0353  0.0349–0.0357  5 
 
Above a  flow  threshold at ca. 0.47 m3 s−1  (range:   0.46–0.48 m3 s−1, period 2009–2012), a slightly 







value  (at  this  time  about  0.51 m3  s−1) within  seven  days  after  the  peak.  Below  the  threshold, 
different  recession coefficients were often derived  for  individual years  (Table 4.1). The various 
recession coefficients are attributed to a variable hydraulic head and stored groundwater volume 
in different aquifer compartments. Conceptually, two reservoirs are postulated: a highly perme‐
able  reservoir,  comprising  the  conduit  system  and  other highly permeable  features  (fractures, 
karst voids, caves, etc.) and a  low permeability reservoir, comprising a rock matrix with small‐
scale  fractures.  Figure  4.5  displays  sketches  for  the  different  recession  behaviour  observed. 
During years with a presumably high fill level of the low permeability reservoir (LPR), recession 
below  the  threshold  was  rather  slow  as  well  (scenario  1).  A  prominent  baseflow  recession 







period,  viz.  recession  coefficients  increased  with  time.  A  typical  sequence  is  0.02—0.035—
0.05/0.07 d−1 until the spring “stops” flowing (scenario 4).  
 
Fig. 4.5: Schematics of  the complex recession behaviour of  the Auja spring  flow system according  to  the water 
storage in the assumed low permeability reservoir. 
During  the  2009–2012  discharge monitoring,  a  period  of  presumably  very  low matrix  storage 
prevailed. Because no baseflow was measured at the onset of each individual winter flood, single 







non‐linear  correlation  of  α with  event  discharge  could  be  observed  (Fig.  4.6).  For most  small 
events, the recession coefficient ranged at ca. 0.2 d−1. For two low discharge events, coefficients of 
0.7  and  0.9 d−1 were  evaluated.  Since  linear  recession periods  are not well described by  semi‐
logarithmic coefficients, those recession periods were further analysed for coefficient β (m3 s−1 d−1) 
according to Bailly‐Comte et al. (2010): Qt = Q0 − β * t (Table 4.2, Fig. 4.4). 




















2009  20–22. Feb  48  320  180.000*  0.22   
2010‐1  17–18. Jan  53  170  110.000*  0.19   
2010‐2  24–25. Jan  27  405  380.000*  0.15   
2010‐3  03–05. Feb  42  370  290.000*  0.16   
2011‐1  30. Jan–02. Feb  76  190  40.000*  0.68   
2011‐2  04–05. Feb  25  260  120.000*  0.24   
2011‐3  20–21. Feb  22  160  70.000  0.22/0.64  0.027 
2011‐4  09–11. Mar  40  270  160.000  0.17/0.26/0.43  0.022 
2011‐5  24. Mar  29  190  140.000  0.075/0.19/0.26  0.014 
















2009  27. Feb–03. Mar  129  500  not separable  0.0025  0.029 / 0.041 / 0.073 
2010  25. Feb–01. Mar  147  480  2.600.000*  0.0014  0.029 / 0.043 / 0.120 
2012  28. Feb–04. Mar  163  530  not separable  0.0008  0.0086 / 0.020 / 0.031 
a Mean of the three precipitation gauging stations Kafr Malik, Taybeh, and Mazraʹa ash‐Sharqiya, located in the 
highland area. 
b  Integrated  discharge  due  to  precipitation/recharge  event.  In  case  of  composite  events,  at  the  hydrograph 





Fig.  4.6:  Relationship  between  recession  coefficient  α  and  the  amount  of water  discharged  for  the  small  to 
medium recharge events (Table 4.2). For linear recession events, either the middle or mean α value was used. The 





In  sum,  during  the  detailed monitoring  period  of  2009–2012,  the  observed  range  of  recession 
coefficients  α  covered  three  orders  of  magnitude  (0.0008–0.9  d−1).  The  recession  coefficients 
derived from the high‐resolution data (especially those for the rainy winter season of 2011/2012) 
were  in  a  good  agreement  with  the  coefficients  derived  for  the  long‐term monitoring  data, 
despite  the different  gauging methods  and  locations. As  similar  values were  obtained  for  the 
flow threshold, the long‐term data can be assumed to be largely correct.  
 
4.3.3 Flow and recharge dynamics of the Auja spring system  
A monitoring well in an unconfined aquifer (same hydrostratigraphic unit as Auja spring outlet) 
is located northwest of Auja spring (Fig. 4.2). A low local hydraulic conductivity of ca. 1 * 10−6 m 
s−1  was  calculated  from  pumping  test  recovery  data  (Mekorot  internal  files).  Therefore,  the 














and  yearly precipitation  sums  for  Jerusalem. Note  the  1.5  year  time  lag  between precipitation  and maximum 
groundwater  level  (discharge  data:  Palestinian Water Authority, Ramallah; water  level  data: MEKOROT,  Tel 
Aviv). 
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4.3.4 Meteorological data and calculation of potential evapotranspiration 
Jerusalem central meteorological station (Israel Meteorological Service, 800 m ASL) is regarded as 
the reference station  for  the region  (ANTEA, 1998), because of a continuous daily precipitation 
record  starting  in  1950  (European  Climate  Assessment  and  Dataset,  http://eca.knmi.nl;  Klein 
Tank et al., 2002). The Aqraba gauging station  is  located at  the surface water divide ca. 40 km 
north of Jerusalem (Fig. 4.2) and exhibited a relatively complete monthly precipitation time series 
for  the period of 1963–1997  (SMART project database, http://www.ufz.de/daisy/). The monthly 
precipitation  record  shows  good  correlation with  the  Jerusalem  data  (ANTEA,  1998  and  own 
calculations),  however  some  data  gaps  are  observed. Within  this  study,  several  automatically 
logging  rain gauges  (RG3‐M, Onset Computer Corporation) were  installed  around  the  surface 
water divide  (Fig. 4.2). The stations represented ca. 80–110% of  the relative precipitation depth 
observed at Jerusalem station during the measurement period. 
For  the  calculation  of  potential  evapotranspiration  ETp,  the Hargreaves‐equation  (Hargreaves 
and Samani, 1985) was  selected.  It was developed  for  the Davis  lysimeter  station  in California 
(Hargreaves  and  Allen,  2003),  a  location  with  comparable Mediterranean  semi‐arid  climatic 
characteristics  (i.e. mean  temperature, mean  annual precipitation depth, precipitation distribu‐
tion during  the course of  the year).  Its suitability  for  the calculation of ETp, especially  in semi‐
arid  climates, was  verified  by  Jensen  et  al.  (1997), Droogers  and Allen  (2002),  and Weiß  and 
Menzel  (2008).  In  the  study  of Weiß  and Menzel  (2008),  the Hargreaves‐equation  calculations 
were  in exact accordance with  corrected pan evaporation data  for  the  central part of  the West 
Bank. ETp is calculated by the equation: 
















4.4 Reservoir model 
As a main  tool  for  the quantitative analysis of  the system, a conduit restricted reservoir model 










the  reservoirs.  The  SEM  provides  the  input  to  the  AM  by  deep  percolation  (Fig.  4.8).  Deep 
percolation  is  regarded  as  groundwater  recharge  at  the  arrival  of  water  at  the  water  table. 






4.4.1 Soil/Epikarst Module (SEM) 
The SEM consists of a soil water balance model (Sauter, 1992; Rushton et al., 2006; Geyer, 2008) 




SMSt1 = SMS t0 + P t1 − ETa t1 − DP t1    with             (4.2) 
DP t1 = SMSt0 + P t1 − ETa t1 − FC    if (SMSt0 + P t1 − ETa t1) > FC      (4.3) 
In hydrological models, ETa is often derived from ETp as a function of the relative water satura‐
tion  in  the  soil  store  (e.g. Perrin  et al., 2003; Hartmann  et al., 2012a).  In  this  study, a different 
approach is applied based on two considerations: (1) In the highland part of the study area, the 
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predominant  vegetation  type  is  grass‐/shrubland  sustained  by winter precipitation. Ryu  et  al. 
(2008) measured the ETa of a semi‐arid grassland site with very comparable climatic characteris‐
tics (located close to the Davis lysimeter station; Section 4.3.4). They showed that for most of the 
winter  months  with  considerable  precipitation,  ETa  nearly  equaled  ETp  (”energy‐limited 
period”). During the spring months, usually starting from April or May, ETa became considera‐
bly  lower  than ETp,  because  of  the  low precipitation  amounts  but  already  high ETp  (start  of 
“water‐limited period”). (2) Rushton et al. (2006) argue that especially fine grained soils retain a 
part of  the  infiltrated water  temporally near  the surface (“near surface soil storage”) and hence 
provide local nearly saturated conditions, enabling ET at the potential rate. The soils in the study 

















          (4.4) 
It  is  apparent  from  the  spring hydrograph  that groundwater  recharge occurs  in all monitored 
years, even during winters with very low precipitation depth (e.g. 1998/1999). These observations 
cannot  be  reproduced  by  assuming  a uniform  field  capacity  across  the  entire  area,  as usually 
applied in karst reservoir models (e.g. Rimmer and Salingar, 2006; Fleury et al., 2007; Hartmann 
et  al.,  2012a).  A  spatially  variable  soil  thickness  and  epikarst  storage  capacity  is  frequently 
observed in karst systems (e.g. Williams, 1983; Arbel et al., 2010). Consequently, Hartmann et al., 
(2012b) used a soil/epikarst graduation consisting of 15 cells. In this study, the catchment area A 
was divided  into  two SEMs with different  field  capacities  (SEM 1 with FC 1 and SEM 2 with 
FC 2) to account for soil/epikarst variability with a moderate number of parameters:  
ASEM 1 = x * A  with 0 < x < 1  and ASEM 2 = (1 − x) * A            (4.5) 
with x as  the  fraction of SEM 1 of  the  total catchment area A. This way, deep percolation and 
subsequent groundwater recharge  is enabled  for a part of  the study area at  lower precipitation 
totals.  
 
4.4.2 Aquifer Module (AM)  
The  aquifer  module  consists  of  a  highly  permeable  reservoir  HPR  and  a  low  permeability 
reservoir LPR  (Fig. 4.8). System outflow occurs exclusively  from  the HPR via spring discharge 
QHPR. The  aquifer module  base  areas  (An  for  reservoir  n)  are  intended  to display  the  effective 
porosity neff, of the respective aquifer compartment: An = A * neff (Fiorillo, 2011). This way, as the 





























Q               (4.7) 
The LEP is the product of the interfacial area between both reservoirs AEXC (m2) and an exchange 
coefficient α (d−1): 




Parameter  Value  Unit  Source/calculation method 
Soil‐Epikarst Module (SEM)       
R  Long‐term mean recharge fraction of P  0.34  ‐  Estimated (Schmidt et al., 2013) 
A  Catchment recharge area size  49  km2  Calculated (water and Cl− mass balance) 
P  Daily precipitation    mm  Measured 
ETp  Daily potential evapotranspiration    mm  Calculated (Hargreaves equation) 
ETa  Daily actual evapotranspiration    mm  Calculated (soil water balance) 
PWP  Permanent wilting point  0  mm  Set (for purpose of clarity) 
FC 1  Field capacity of SEM 1  70  mm  Calibrated 
FC 2  Field capacity of SEM 2  190  mm  Calibrated 
x  SEM 1 area relative to total catchment area A  0.28  ‐  Estimated (event analysis) 
DP 1  Deep percolation from SEM 1    m3  Calculated (soil water balance) 
DP 2  Deep percolation from SEM 2    m3  Calculated (soil water balance) 
         
Aquifer Module (AM)       
h0  Conduit outflow level  0  m  Set (for purpose of clarity) 
hHPR  Head in HPR    m  Calculated 
hLPR  Head in LPR    m  Calculated 
h1  Head in HPR at flow threshold  100  m 
L  Length of restricting conduit  10,000  m 
D  Diameter of restricting conduit  0.8  m 





V  Volume of lower part of HPR  1,200,000  m3  estimated (recession & event analysis) 
A`HPR  Base area of lower part of HPR  12,000  m2  Calculated from V and h1 
AHPR  Base area of higher part of HPR  200,000  m2  Calibrated 
ALPR  Base area of LPR  1,000,000  m2  Calibrated  
LEP  Lumped exchange parameter LPR–HPR  3500  m2 d−1  Calibrated 
α Exchange coefficient  0.004  d−1  Estimated (recession analysis) 
AEXC  Interface area between LPR and HPR  ~900,000  m2  Calculated from LEP and α 
QHPR  Spring discharge    m3 s−1  Measured / calculated 
 
Based on Section 4.2.3, the flow restriction for the HPR is assumed to be located in the terminal 
part of  the main  conduit  system, which  connects  the  recharge area with  the  current discharge 
point.  It  is  conceptualised  as  a  conduit with  low discharge  capacity.  Similar  approaches were 
used e.g. by Smart (1983), Halihan et al. (1998), and Covington et al. (2009). The flow restricting 
























HPR π=       (4.9) 
Where ν  is  the kinematic viscosity of water  (m2 s−1), D  the conduit diameter  (m), ε  the conduit 














h             (4.10) 
with V being a conceptual parameter (see Section 4.4.3 below). In order to simulate the non‐linear 
discharge behaviour, an approach relating  the reservoir base area  to  the hydraulic head within 
the reservoir is required. Therefore, the base area AHPR of the HPR is decreased below h1 to A`HPR 
(Fig.  4.8).  A  similar  approach  was  applied  by  Barrett  and  Charbeneau  (1997)  for modelling 
discharge at Barton springs (USA), a spring displaying a convex recession behaviour.  
 
4.4.3 Parameter estimation 
Three parameters of the model could be estimated by the analysis of the flow system. Addition‐
ally,  the  constricting  conduit  parameters  were  partly  estimated  from  the  flow  system  and 
literature values in order to constitute a combined calibration parameter. 
  
Spring catchment recharge area A (by a combined water and chloride mass balance) 
For  the 33 hydrological years of 1968–2000,  total spring discharge volume was evaluated at ca. 
305 million m3. This  is equivalent  to an average of 9.2 million m3 a−1. Precipitation measured at 
Jerusalem meteorological  station was on average 556 mm a−1  for  the period. According  to our 
own precipitation measurements (Section 4.3.4) this value was assumed to be representative for 
the  recharge  area of  the  springs on  a  long‐term basis. For  the Auja  spring  catchment, a mean 
long‐term average groundwater recharge fraction of precipitation of 34% was derived independ‐
ently by a  chloride mass balance  (Schmidt et al., 2013). Accordingly,  the average groundwater 
recharge  for  the period was  189 mm  a−1. With  these data,  the  catchment  recharge  area A was 
calculated at: A = 9.2 * 106 m3 a−1 / 0.189 m a−1 = 49 km2. 
 






moisture deficit  in SEM 1,  therefore  the  following precipitation event Pevent,  corrected  is exclusively 
converted  to  groundwater  recharge,  (2)  for  the  subsequent  small  to medium  recharge  events, 
groundwater discharge Qevent measured at  the spring equals groundwater  recharge, and  (3)  for 
those small to medium events, only the module SEM 1 is contributing to recharge. 
ASEM 1 (m2) = Qevent (m3) / Pevent, corrected (m)              (4.11) 
Nevertheless,  between  the  events  evapotranspiration  occurs  (ETapre‐event),  leading  to  a  small 
depletion in SMS which has to be accounted for. This depletion might be partly compensated by 
small precipitation events Ppre‐event, which are likewise considered:  
Pevent, corrected = Pevent − ETapre‐event + Ppre‐event              (4.12) 
The small to medium rainfall‐discharge events of 2010 appeared to be particularly suitable for the 






Conceptual volume V of the highly permeable reservoir (by combined event and 
recession analysis) 
The volume V of the part of the HPR below h1 is a conceptual parameter from which A`HPR can be 
calculated, once  the parameter  h1  is  calibrated  (A`HPR  = V  /  h1).  It  could be  estimated  from  the 
discharge hydrographs of the years 2009 and 2010. Since both years displayed comparatively low 
recharge amounts,  the discharge condition above  the  threshold was only maintained  for about 
one month each year, therefore the LPR is assumed to receive only little recharge by cross‐flow 





years with 82 and 81 days,  respectively.  In contrast,  integrated post‐plateau discharge  for 2012 




Constricting conduit properties 
The  restricting  conduit  length  L was  approximated  from  the maximum possible  length  of  the 
catchment  area  of  about  19  km  (from  Auja  spring  till  the  groundwater  basin  divide  to  the 
northwest) at 10 km. The conduit roughness was intended to be close to the ratio of ε/D = 0.25 as 
reported  by  Jeannin  (2001).  The  conduit  parameters  can  then  be  constrained  by  the  observed 
outflow threshold at 0.47 m3 s−1 (Section 4.3.2). 
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4.4.4 Model calibration and input data provision 
Model calibration was based on three objectives/constraints: (1) to retain the water budget during 
the  calibration  period  of October  1967  to  September  2000  (calculated  total  deep  percolation  = 
measured  total discharge volume of 305 million m³),  (2)  to match  the  simulated  spring hydro‐
graph to the measured data, and (3) to optimise the Nash–Sutcliffe efficiency criterion (Nash and 
Sutcliffe,  1970).  A  criterion  based  on  square  root  transformed  values  (NSEsqrt)  was  applied, 
because  it  is sensitive  for both  low and high  flow periods  (e.g. Perrin et al, 2003; Oudin et al., 
2006; Pushpalatha et al., 2012). The period of January 1964 to September 1967 was considered as a 
“warm‐up period”  for  the model. The  simulation was  extended until September 2012. For  the 
period of 2001–2008, no reliable flow data were available. The high‐resolution data of 2009–2012 
provided the validation period.  
Daily precipitation data of  Jerusalem  station  served as  the  input  to  the SEM  for  the period of 
1964–2007. The daily arithmetic average precipitation depth of three highland area stations (Kafr 
Malik, Taybeh, Mazraʹa ash‐Sharqiya) was used  as  the  input  for  the period of  2008–2012. The 





Six parameters of  the  reservoir model needed  to be calibrated:  two of  the soil/epikarst module 
(FC 1 and FC 2) and  four of  the aquifer module  (AHPR, ALPR, LEP, and  the combined restricting 
conduit parameter  represented  by  h1). The  first  step  of  the  calibration  strategy  comprised  the 
selection of plausible field capacity values of the SEM  in order to generate deep percolation for 
years with  low  precipitation  depth  (e.g. winter  of  1998/1999).  The  second  step  comprised  the 
calibration of the parameters for the restricting conduit to an outflow rate of 0.47 m3 s−1. Different 
combinations  of  L, D,  ε,  and  h1 were  tested  and model  results  appeared  to  be  insensitive  to 
combined changes in the parameters L, D, and ε (Fig. 4.11). In contrast, h1 appears to be a more 
sensitive parameter and is regarded as the main calibration parameter for the conduit restriction. 




4.4.5 Modelling results  
The modelled and measured data generally match well (Fig. 4.9). In particular, the model is able 
to reproduce: (1) the plateau in discharge, (2) the initial peak superimposed on the plateau, and 
(3)  the  highly  variable  discharge  conditions  observed.  From  the  values  of  V  (estimated, 
1.2 million m3) and h1 (calibrated, 100 m), the base area of the lower part of the HPR (A`HPR) was 
calculated at 12000 m2. AHPR was calibrated to 0.2 km2, and ALPR to 1 km2, respectively. The LEP 









The 45‐year modelling  results  reveal  that on average 96% of  the groundwater  recharge occurs 
during the four month period of December to March. The combined average recharge for April 
and November is 4%. Annual precipitation ranged from 210 to 1130 mm. Calculated annual ETa 
in  general  ranged  between  300  and  420 mm  (mean  360 mm).  The  hydrological  year  of  1999 
displayed only 209 mm, due to  limited precipitation. Two hydrological years with considerable 
precipitation  amounts during  the  time period  of mid  to  late April,  replenishing  soil moisture 
storage, provided 450 and 460 mm of ETa. The calculated annual recharge range varied between 
1 mm and 780 mm during  the modelling period  (Fig. 4.10). The  five hydrologic years with  the 
highest annual precipitation during  the modelling period  (1974, 1980, 1983, 1992, and 2003; all 
>800 mm a−1) also displayed the highest calculated groundwater recharge. They provided 33% of 
the  integrated modelled recharge. In contrast,  the 14 hydrologic years with  the  lowest recharge 
amounts caused less than 10% of the integrated groundwater recharge (Fig. 4.10). 
 
Fig.  4.10: Annual  groundwater  recharge  (in  fact:  deep  percolation),  calculated  by  the  reservoir model  for  45 
individual hydrological years, sorted in ascending order. Groups of 29, 11, and 5 hydrological years each account 
for about one third of total modelled recharge. 
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4.4.6 Sensitivity analysis 
The  sensitivity  of  single model  parameters  on model  results was  analysed  to  investigate  the 
predictive  power  of  the  model  and  to  identify  those  model  parameters  that  the  discharge 
variability is most sensitive to and that have to be determined independently (if possible). NSEsqrt 
was used as a quantitative criterion (Fig. 4.11). FC 1 was varied with accompanying changes  in 
FC  2  to  fulfil  the water  budget  constraint. Varying  the  conduit parameters  L  and  h1  required 
adjustment  of  the  other  conduit  parameters  to match  a  flow  threshold  of  0.47 m3  s−1. As  an 
“optimum” parameter set, not the set with the highest NSEsqrt was selected. For example, a FC 1 









4.5 Discussion  
4.5.1 Hydrograph and recession analysis 
















hydraulic head  is more evenly distributed  in  the  system. The groundwater head  in  the highly 
permeable  reservoir  subsequently  declines  due  to  outflow  of water  by  spring  discharge  and 
water transfer to the low permeability matrix, leading to a slightly inclined discharge plateau (α ≈ 





to  reflect  physically  based  system  values,  e.g.  the  baseflow  recession  coefficient  of  the  low 





state  that  this  water  may  also  originate  in  part  from  the  epikarst  or  the  vadose  zone.  The 














4.5.2 Reservoir model and water balance 
A reservoir model was set up and calibrated in order to refine the conceptual model and used as 
the main quantitative  evaluation  tool.  In  contrast  to modelling  studies  for which  calibration  is 
based on the shape of the hydrograph alone, in this study, the long‐term water balance is also a 
primary calibration constraint. Since the water balance of a short period, especially in semi‐arid 
environments, can be biased with  respect  to extreme hydrometeorological conditions  (wet and 
dry),  in  this  study  an  extended  (33‐year)  calibration  period was  used.  In  this  study,  also  the 
recession coefficients for the reservoirs are not fixed or calibrated (e.g. Fleury et al., 2007; Geyer et 
al.,  2008)  but  are  simply  the  result  of model  geometry  and  variable  cross‐flow.  The  outflow 
restriction  was  incorporated  by  using  a  physical  pipe  representation  in  combination  with  a 
groundwater  head‐dependent  reservoir  base  area.  The  simulated  drainage  behaviour  of  the 
highly  permeable  reservoir without  cross‐flow  below  h1  is  linear  (β  ≈  0.008 m3  s−1  d−1).  This 














only 20 m. Those values are  the  sum of  the  soil/epikarst  field capacity and evapotranspiration 






1 km²  for ALPR and 0.2 km²  for AHPR  are  roughly 2.0% and 0.4% of  the  total  catchment area of 




Atkinson,  1977;  Sauter,  1992).  Nevertheless,  this  high  HPR‐value  contradicts  a  strict matrix‐
conduit differentiation, as widely applied  in karst hydrogeology. In  this modelling approach,  it 




















expected  to  influence  model  results.  For  example,  during  the  large  precipitation  event  of 
February 2010 (Table 4.2), cumulative precipitation was 147 mm for the highland area close to the 
spring  (average  of  three  rain  gauges)  and  196 mm  for  Jerusalem  gauging  station.  Since  the 
antecedent  soil moisture  storage was  relatively high during February,  a precipitation  event of 
such magnitude leads to a massive area‐wide groundwater recharge event. For a catchment area 
of 49 km2, a difference of 50 mm is equivalent to 2.5 million m3 of groundwater recharge. Those 
differences  are  expected  to  cause  some  deviations  between  measured  and  modelled  spring 
hydrographs,  e.g.  during  the  period  of  1969–1973.  For  example,  during  the winter  season  of 
1968/1969,  annual  precipitation  depth  was  100  mm  larger  for  Aqraba  than  for  Jerusalem, 
indicating a generally higher amount in the north.  
Calculated annual actual evapotranspiration (ETa) displayed a comparatively low variability for 
the modeled 45 year period  (range 300–420 mm a−1, excluding  three outliers). Ryu et al.  (2008) 
also  observed,  in  a  climatically  similar  region  that  the  range  of  annual ETa was  considerably 
lower  than  the  range  in  annual  precipitation.  Flood  runoff  leaving  the  autogenic  surface 
catchment  of  Wadi  Auja  was  evaluated  at  1.2%  of  cumulative  precipitation  during  the 
monitoring period of 2010–2013 (Ries, 2013). Therefore, the amount of precipitation in excess of 
the  evaporative  demand  will  largely  contribute  to  groundwater  recharge.  Because  annual 
precipitation  is highly variable  in  this  semi‐arid environment, annual groundwater  recharge  is 
even more variable. Ranges were from nearly zero to about 500 mm a−1 (excluding one unusually 
wet year). Seasons with a  low  to average precipitation depth will normally not provide a  large 
recharge amount. However, during wet years the system is considerably recharged.  
 




limited  hydraulic  conductivity  of  the  fault  zones  located  in  the  Coniacian–Maastrichtian 
sediments (chalk and chert), which are overlying the carbonate aquifer, can be assumed. Also the 
Dan spring, the main spring of the Upper Jordan River (see inset map in Fig. 4.2 for location) may 
be  fault‐controlled  (Figure  1  in  Hartmann  et  al.,  2013).  Its  hydrograph  displayed  a  convex 
recession  behaviour  (Rimmer  and  Salingar,  2006),  alternatively  attributed  to  a  large  aquifer 
storage volume and continuing percolation from the vadose zone (Rimmer and Salingar, 2006). In 
contrast  to  those  springs,  the Auja  spring  orifice  is  located  in  the  carbonate  aquifer unit  itself, 
hence  the  conduit  restricted  behaviour  is  attributed  to  a  limited  developed  terminal  conduit 
segment  (Section  4.2.3).  An  alternative  line  of  argument  is  a  change  in  seasonal  recharge 
variability, e.g. a shift  to a more extreme pattern  following a change  in climate  from humid  to 
semi‐arid conditions. This might  lead  to a backing‐up of groundwater  flow within  the conduit 











of  hydrometric monitoring,  hydrogeological  data  analysis,  and  non‐linear  lumped  parameter 
modelling was applied.  
Classical  hydrogeological methods,  especially  spring  hydrograph monitoring  and  analysis  as 
well as water budget calculations, provide the conceptual framework for the characterisation of 





very  transient.  Therefore,  long‐term  time  series  need  to  be  obtained.  In  this  study,  a  33‐year 
period was used for the calibration of the model, and since the bulk discharge amount could be 
assessed  by monthly  data,  high  quality  data  of  this  kind  are  very  valuable.  Using  only  the 
recently obtained high‐resolution time series for analysis would easily lead to a misinterpretation 
of  the  system,  i.e.  the  usually  observed  slow  recession  behaviour  of  the Auja  spring  during 










the matrix  of  the  aquifer  (caused  by  the  expected  considerable  hydraulic  head  differences  in 
conduit restricted aquifers), and (3) spatially variable soil/epikarst properties. However, the last 





From  a  water  management  perspective,  conduit  restricted  karst  aquifers,  if  not  drained  by 
overflow  springs,  seem  advantageous  to  the  ones  displaying  free  discharge.  The  conduit 
restricted  flow mechanism prevents water  from rapidly  flowing out as soon as  the  threshold  is 
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discharge and physicochemical parameters at  springs  is  regarded as an  indicator of high  flow 
dynamics and hence high vulnerability  (Quinlan et al, 1991; Pochon et al., 2008; Galleani et al., 
2011). The dynamics  of  flow  and  transport  are  triggered  by  groundwater  recharge. Compara‐
tively higher aquifer vulnerability is expected in climates with high intensity and high magnitude 
precipitation events (Daly et al., 2002; Vias et al., 2010). 
Because of  their vulnerability, karst  aquifers  require  a  comprehensive groundwater protection 
scheme  (Goldscheider, 2010; Foster  et  al.,  2013). Conceptually,  resource protection  (concerning 
protection  of  the  groundwater  body  as  a  whole)  is  distinguished  from  source  protection 
(concerning protection of a specific abstraction point, i.e. an abstraction well or a spring) (Hötzl, 
1996; Goldscheider, 2002). For resource protection purposes, vulnerability is often assessed by an 
index method  and mapping  approach, which  subdivides  the  aquifer  recharge  area  into  zones 
with different protective functions, largely based on the hydraulic properties of the soil and the 
vadose zone (e.g. Daly et al., 2002; Mimi and Assi, 2009; Vias et al., 2010). For source protection, 
groundwater  protection  zones  are  established  based  on  the  preceding  hydrogeological 
characterisation and vulnerability assessment (Frind et al., 2006; Goldscheider, 2010; Foster et al., 




karst  aquifer  (e.g.  Göppert  and  Goldscheider,  2008;  Doummar,  2012).  For  spring  source 
vulnerability  assessment  and  operative  water  supply  management,  the  fast  conduit  flow 






and  chemographs  and  their  combined  analysis  (e.g.  Dreiss,  1989;  Ryan  and Meiman,  1996). 
Discharge monitoring is preferably conducted at permanent gauging stations (e.g. weirs). Spring 
monitoring  for  various  hydrochemical  and  physical  parameters  (e.g.  electrical  conductivity, 






spring,  these  measurements  are  very  labour  intensive.  Physicochemical  parameters  and 
increasingly  also  certain  ions  can  be  continuously monitored  using  probes  and  data  loggers, 
reducing the interval for field visits. 
Many karst aquifers are located in areas of present dry sub‐humid, semi‐arid, or arid climate. In 
those  climates,  groundwater  recharge  is  often  restricted  to  episodic  but  intense  precipitation 
events. This characteristic  is assumed  to  lead  to an alternation of distinct phases with high and 
low aquifer dynamics. In those environments, hydrogeological data and investigations are often 
scarce. Consequently,  groundwater  catchment  areas  are not delineated,  the  groundwater  flow 
systems  are  unknown,  and  groundwater  source  protection  is  not  feasible.  High‐resolution 
monitoring  schemes  to  assess dynamic  flow  components were  implemented  only  occasionally 
(e.g. Amiel  et  al.,  2010). Especially  the processes of groundwater  recharge of  (semi‐)arid karst 
aquifers are not well investigated. In those environments, two potential mechanisms of focussed 
recharge  can  be  taken  into  account:  (1)  a  focussing  of  subcutaneous  flow  in  the  epikarst 




alluvial  sediments  covering  the  ponors,  water  needs  to  infiltrate  into  the  sediments  first, 
frequently  termed “transmission  losses” (e.g. Shanafield and Cook, 2014). In any case, focussed 





The  main  objective  of  the  present  study  is  to  evaluate  rapid  recharge  processes  and  the 
vulnerability of  the water  sources  (springs) of  less‐investigated karst  aquifers  in  the  semi‐arid 
Eastern Mediterranean. The evaluation and  the accompanying hydrogeological characterisation 
is based on  the high‐resolution monitoring of  integral karst spring signal responses  to recharge 




5.2 Study area 
The carbonate aquifer system of  the study area extends from  the central mountain range of  the 
West  Bank  and  Israel  (recharge  area)  to  the  Lower  Jordan  Valley  (Fig.  5.1).  Climate  in  the 









Closed basins  and  associated karst  shafts, however  sometimes blocked with  residual  clay,  are 
only present in small areas along the surface water divide (Frumkin, 1992; Fig. 5.1). 
 
Fig.  5.1: Overview map  of  the  study  area. Areas  of  internal drainage  (closed  basins) modified  after  Frumkin 
(1992); groundwater divide after ANTEA (1998); Auja monocline after Lenz (1969). 
Discharge  of  the  upper  sections  of  the  aquifer  complex  (Rosenthal  and  Kronfeld,  1982)  is 
predominantly taking place at springs in the slopes towards the Jordan Valley and in the Jordan 




be  quantified  for  nearly  all  larger  springs  (Schmidt  et  al.,  2013).  The  location  of  the  recharge 
catchment areas of the springs are unknown and the hydrogeology of the spring flow system is 
not well understood. 
Table 5.1: Summary of  the  long‐term discharge data  (hydrological years 1968–2000)  for  the springs covered  in 
this study. Data courtesy of the Palestinian Water Authority. 
Spring  Elevation (m asl)  Qmean (l s−1)  Qmin (l s−1)  Qmax (l s−1) 
Sultan (Elisha)  −215  180  140  200 
Duyuka  −110  260  180  340 
Auja  20  290  0  710 











in  autumn  2007  and  is  conducted  to  date  (Schmidt  et  al.,  2012,  2014;  Ries,  2013).  The  focus 
monitoring period of this study was from November 2010 until September 2012, when the four 
main springs  (Table 5.1) were continuously monitored, representing a very dry year succeeded 
by an above average wet year. For  the  springs Auja and Sultan,  the data analysis  started  from 
autumn 2008. 
 
5.3.1 Monitoring of spring discharge and physicochemical parameters 
At  the  low  discharge  variability  springs  Sultan  and  Duyuk  discharge  measurements  were 
periodically performed by the salt dilution method, usually in winter/spring (relative high flow 
conditions) and autumn (relative low flow conditions). At the high discharge variability springs 
Auja  and  Samia,  permanent  V‐notch  weirs  with  continuous  head  recording  facilities  were 
installed  in 2008  (Auja)  and  2011  (Samia). For both  stations,  rating  curves were  established by 
measurements with  the  salt dilution method. At  the Samia  spring, discharge measurements are 
perturbed by: (1) the simultaneous recording of spring flow and ephemeral wadi runoff and (2) 
periodical water  abstraction  from  the  spring  aquifer. To  calculate discharge during periods of 











Spring  Start  Parametersa  Monitoring devices  Interval (min) 
Sultan  Dec 2007  EC, (Turb., Cl−)  MPS‐D (Seba Hydrometrie GmbH)  5 




Samiab  Mar 2010  (Q, EC), WL  CDT‐Diver, Micro‐Diver (Schlumberger)  20–40 
Duyuk  Nov 2010  (EC)  Dipper‐TEC (Seba Hydrometrie GmbH)  20 
a Subset of the relevant monitoring parameters for this study: Q: discharge, EC: electrical conductivity, WL: water level in spring 
aquifer, Turb.: turbidity, Cl−: chloride concentration. 
b Physicochemical parameters and water  level at the Samia spring were measured  in the abstraction well,  located about 100 m 
from the spring orifice. Spring discharge is measured at a V‐notch weir a few meters downstream of the spring. 
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5.3.2 Monitoring of chloride concentration in precipitation and spring water 
Precipitation  samples  for  chloride  analysis  were  collected  at  Ramallah,  Taybeh,  and  Jericho 
(Fig. 5.1),  employing  precipitation  collectors  (RS200,  UMS  GmbH).  The  precipitation  water 
retained within  the device  is  largely protected from evaporation and was filled  in polyethylene 
bottles as  soon as possible after  the precipitation event. Precipitation  intensity and  ‐depth was 
measured  with  automatically  logging  rain  gauges  (RG3‐M,  Onset  Computer  Corporation) 
mounted  in  the vicinity of  the precipitation collectors and also at various other  locations  in  the 







concentration  and discharge  (sharp‐crested weir) during  the years  1938–1940 by  the  Irrigation 
Service  of  the  British  Government  of  Palestine  (Department  of  Land  Settlement  and Water 
Commissioner,  1947). Daily  precipitation  amount was measured  at  gauging  station  St.  Anne, 
located in the old city of Jerusalem (data source: http://eca.knmi.nl; for location see Fig. 5.1). 
 
5.3.3 Estimation of the conduit volume of karst spring flow systems 
The much faster propagation of a recharge event hydraulic signal in karst aquifers in relation to 
the  transport  signal was  first  recognised by  Jakucs  (1959), who  furthermore  expected  a piston 
type  flow mechanism  in  the  conduit  system. Ashton  (1966)  integrated  the  discharge  volume 
between  the  onset  of  the hydraulic  signal  (rise  in discharge) until  the  arrival  of  the  transport 
signal  (drop  in water  hardness)  in  order  to  obtain  an  estimate  of  the  volume  of  the  conduit 
system  (Fig 5.2). Williams  (1983) considered  that a  frequently observed  initial  rise  in  the water 









C QV                       (5.1) 
with Q as spring discharge (m3 s−1), t0 time at the onset of the hydraulic signal, and t1 time at the 
first  arrival  of  the  event  water.  For  the  determination  of  t0  either  (1)  the  relative  discharge 
minimum before the rising limb of the event or (2) the onset of the autochthonous turbidity signal 
(resuspension of particles due to pressure transfer in the conduit system, Massei et al., 2003) was 
used  (Fig.  5.2).  For  t1  either  (1)  the  last  baseline  electrical  conductivity  value  before  the 
breakthrough  (Samia  spring)  or  (2)  the  small  electrical  conductivity  peak  before  the  event 






Figure  5.2: Characteristic  times  of precipitation  events  (tp)  and  spring  responses  (t)  for  estimation  of  conduit 
volumes by the lag time method as well as assessment of the fast flow component (subscript m = median). 
At Samia spring, the groundwater table is normally lower than the spring orifice due to periodic 
water  abstraction.  During  intense  precipitation  events  leading  to  groundwater  recharge,  the 
arrival of  the hydraulic pulse was  recognised by  a  sudden  rise  in water  level  in  the well  (t0). 
However, groundwater level in the spring aquifer needed to recover about 10–25 m until spring 




5.3.4 Mixing model for hydrograph separation and anthropogenic impact 
quantification 
The  relative  fractions  of waters with  different  concentrations  of  an  environmental  tracer  in  a 
binary  mixture  can  be  calculated  by  end‐member  mixing  analysis,  originally  developed  for 
streamflow  separation  (Pinder  and  Jones,  1969).  In  this  study,  chloride was  used  as  tracer  to 
calculate  the  fraction  of  (1)  wastewater  in  groundwater  (Fww)  or  (2)  rapidly  recharged 
precipitation water in spring discharge (FP). Fx is the fraction of the sought end member: 
)Cl - (Cl









=xF                     (5.2) 
with Cl−x as the wastewater or precipitation end‐member chloride concentration, Cl−b the baseline 
(background)  chloride  concentration,  and  Cl−gw  the  measured  groundwater  chloride 
concentration.  However,  the  simultaneous  occurrence  of  both  wastewater  and  precipitation 
water  cannot  be  quantified  by  using  chloride  as  the  only  tracer.  If  the  precipitation  event 
concentration was not measured, the mean precipitation weighted concentration of all monitored 
large  events was  used. As  the  baseline  concentration  of  chloride  is  usually  not  stable  during 






5.3.5 Estimation of the mean residence time and discharge fraction of the fast 
flow component 







5.4 Results and discussion 
 
5.4.1 General flow system properties deduced from the high-resolution 
monitoring 
The  time  series  obtained  at  the  four  springs  (Fig.  5.3),  reveal  important  insights  into  the 
characteristics of the flow system. 
 
The coherence of the Jericho springs Sultan and Duyuk 
The electrical conductivity signal of Sultan spring is largely identical to the signal of Duyuk spring 
but displays a mean  lag of about 0.7 d (n = 37 distinct minima or maxima, hydrological year of 






typical  layer  thicknesses  (data:  Begin,  1975;  Wolfer,  1998).  It  is  expected  that  the  conduit 
connecting Sultan  spring  to  the overall Sultan/Duyuk  flow  system developed along  the Ein Samia 
fault,  characterised  by  a  normal  displacement  (Begin,  1975).  The  linear  distance  between  the 
Duyuk and Sultan springs is about 3500 m. Hence, assuming a straight connection, the mean flow 







Figure  5.3:  Time  series  of  precipitation  (gauging  station Kafr Malik),  chloride  concentration,  specific  electrical 
conductivity, and discharge of the four monitored springs during the hydrological years of 2011 and 2012. 
 
Characteristics of the Samia spring system 
The monitoring  conducted  during  the  study  allowed  for  the  first  time  the  assessment  of  the 
discharge behaviour of the Samia spring since the infrequent measurements of the 1950s (Rofe & 
Raffety Consulting Engineers, 1963) before active management of  the  spring aquifer  started  in 
1964/1965. In the dry year of 2011, because of abstraction, only a very short spring flow period of 





and a rapid recession after recharge events  (Fig. 5.4).  In contrast,  the  three  larger springs Auja, 
Sultan  and Duyuk  are  characterised  by  a  conduit  restricted  flow mechanism,  i.e.  exhibiting  a 
prominent plateau in discharge (Schmidt et al., 2014). The electrical conductivity signal measured 












5.4.2 Correlation between specific electrical conductivity and chloride 
concentration  
In karst groundwater the bulk contribution to electrical conductivity is usually attributed to the 
ions Ca2+, Mg2+, and HCO3−  (e.g. Krawczyk and Ford, 2006). Despite  the  expected  low  relative 







For  Auja  spring  a  stable  correlation  was  observed  during  the  hydrological  years  2009–2012, 
however  based  on  limited  data.  For  Sultan  spring,  differences  between  the  individual winter 










century  (Schmidt  et  al.,  2013).  The measured  chloride  concentration  during  2010–2013  varied 
between  27 and  65 mg  l−1  (Fig.  5.3). A  current  background  level during  summer  and  autumn of 
about 45 mg l−1 is observed, corresponding to electrical conductivity values of about 700 μS cm−1. 
This  chloride  concentration  is already  twice  the natural background  concentration  (NBC). During 
winter and  spring, values are  considerably higher,  reaching up  to 65 mg  l−1,  corresponding  to 
electrical conductivity values exceeding 800 μS cm−1. Such annual chloride  fluctuation could  in 
principle be explained by the following mechanism (Ford and Williams, 2007): (1) a concentration 
of  chloride  in  the  soil water  during  the  dry  summer  season  by  evapotranspiration  and  (2)  a 






In  contrast,  the  infiltration  of wastewater  via  leaky  sewer  systems,  cesspits,  and wastewater 
discharge to ephemeral valleys is strongly assumed to constitute the main source of the observed 
excess chloride (Schmidt et al., 2013). The expected average chloride concentration in wastewater 




variable  fraction of  total present wastewater  (based on  the natural background concentration) and 
the fraction of “new” wastewater (based on  the current background  level) present  in  the water of 
Sultan  spring were  calculated  (Eq.  (5.2); Fig. 5.7). The  following  conceptual model of  flow and 
transport in the aquifer system is proposed (the numbers refer to time periods in Fig. 5.7): 
(1a) During  the dry summer season,  infiltrating wastewater  is stored  in  the subsurface close  to 
the  infiltration  location,  i.e.  in  the  epikarst,  vadose  zone,  and  perched  groundwater  horizons. 
Spring  discharge  is mainly  constituted  by  flow  out  of  the  bulk  groundwater  storage, which 
displays an chloride concentration of about 45 mg l−1. 
(1b) Towards  the end of the summer and  in autumn, often a slight  increase  in EC and chloride 
concentration  is  observed,  presumably  due  to  a  commencing  breakthrough  of  the  ongoing 
wastewater  infiltration,  i.e.  the  exceedance  of  the  near‐surface  storage  compartments  in  the 
system. 
(2a) The precipitation events of  the winter season  impose a high hydraulic  load on  the system. 
Recharge water mobilises the “stored” wastewater by a piston type flow mechanism. Therefore, 






(2c) Large  recharge  events, which are usually  taking place  in mid/late winter,  lead  to massive 
breakthroughs of event water at the springs cosiderably lowering chloride concentration. 
(3) After  the main  recharge  events  for  the  season,  chloride  concentration  is usually decreasing 
towards  the  summer  season.  For  example,  in  spring/summer  2011  chloride  concentration 
decreased by 10 mg l−1 during about 4.5 months (Fig. 5.3). The decrease can be explained by the 









the  spring  and  a  high  variability  in  discharge,  the  behaviour  is  more  complex.  During  the 
summer season, the electrical conductivity of the spring water decreases with decreasing spring 
discharge. A  possible  explanation  for  this  phenomenon  is  a  larger  relative  admixture  of  non‐
contaminated groundwater  expected  to be  characterised by a  longer  residence  time. Rosenthal 




Compared  to  the  springs  Sultan  and  Auja,  only  a  small  “mound”  with  higher  electrical 
conductivity  is  recognised during  the winter  season  (Fig. 5.3). This  is attributed  to a  relatively 
rural  catchment  area.  Apart  from  the  very  pronounced  event  breakthroughs,  an  electrical 
conductivity  “trough”  is observed  from  about March until  June  2012  (Fig.  5.3). This might be 
attributed to the arrival of freshly recharged water displaying an intermediate residence time. 
 
5.4.4 Implications of the precipitation input signal measurements 
The monitored precipitation events often displayed an early phase of  low  intensity. For  the  lag 
time calculations, the time of the intensive event onset (tp0) was used instead of tponset (compare 
Fig.  5.2).  The  onset  of  intensive  precipitation  events  is  uniform  over  the  recharge  area  of  the 
aquifer system. For example, tponset is registered with a median time lag of only 13 minutes (n = 13 
events) at gauging station Mughayyir compared to station Sinjil, which is located 8 kilometres to 




about 20% of  the precipitation amount  compared  to  the highland area, only  slightly  increased 
concentrations were measured. For  the  calculations of  the  event water  fraction FP,  the data of 
station Ramallah were used due to their higher temporal resolution. 
 
5.4.5 Estimated volumes of the conduit systems 
The mean lag time method estimate for the conduit system of the Auja spring is ca. 140000 m3 (n = 5, 
range:  130000–150000 m3,  Table  5.3). As  discharge  for  the  Sultan  and Duyuk  springs was  not 
monitored  in a high time resolution and the turbidity sensor at Sultan spring only worked until 
autumn 2009, only one t0 of 0.8 d could be observed (event 2009). For this event, the transport lag 
time  t0–t1 was calculated  to 5 d. Corrected by  the 0.7 d  time  lag between  the Duyuk and Sultan 
springs  (Section  5.4.1)  and multiplied  by  the mean  discharge  of  both  springs  (ca.  0.44 m3  s−1, 
Table 5.1), a  conduit volume of  ca. 170000 m3 was  estimated  for  the karst  system upstream of 
Duyuk  spring. A conduit volume of about 10000 m3 between Duyuk and Sultan  spring could be 









participating  in  rapid  transport. Hydraulically  connected highly permeable  sections  like  other 
large karst voids are not included. Furthermore, Birk et al. (2006) found by numerical modelling 
studies that the calculated conduit volume dependents on the transient matrix–conduit exchange 
in  the aquifer.  In  their model with a conduit system draining  the  fractured rock matrix,  the  lag 
time method  estimated  values  are  considered  over‐estimated  because  of matrix–conduit  cross‐
flow. Therefore,  they  recommended  to use  the  largest  conduit  system  recharge  events  for  the 





5.4.6 Source vulnerability evaluation for the investigated springs 
The large recharge events, which caused a distinct response in physicochemical parameters at all 
monitored  springs, were  analysed  and  the  results  are  documented  in  Tables  5.3  and  5.4  and 
Fig. 5.8. The three operative questions from Section 5.1 are answered subsequently: 








2012‐1  and  2012‐3  (Samia  and  Auja  time  series  based  on  electrical  conductivity  data  converted  to  chloride 





















































2009  27.02–03.03  4  −0.16  0  0.74  149  Auja  0.65  4.5  7.3  15  8.3  10  7.5  140000  —  31  17  71000  — 
              Sultan  0.78d  5.8  10  21  12  15  12  180000    36  19  43000  — 
2010  25.02–01.03  20  −0.23  0  1.19  149  Auja  0.58  5.7  8.1  17  8.8  12  7.6  140000  —  28  11  52000  — 
              Sultan  —  6.2  9.7  —  —  —  —  —    ~40    ~60000  — 
2011  29.01–01.02  20  −0.99  0  0.43  86  Samia  2.66  —  —  —  —  —  —  —  6.3  —  —  —  — 
              Auja  3.41  —  —  —  —  —  —  —    —  —  —  — 
              Duyuk  —  5.1  —  —  —  —  —  —    —  —  —  — 
              Sultan  —  5.8  —  —  —  —  —  —    —  —  —  — 
2012‐1  30.01–01.02  2  −1.74  0  0.13  45  Samia  0.32  0.9  1.6  3.7  1.6  2.8  1.4  6300  1.6  28  14  2100  25000 
              Auja  0.58d  4.2  5.5  14  7.3  9.5  7.2  130000    17  9  29000  — 
              Duyuk  —  4.7  8.7  15  —  10  —  —    —  —  —  — 
              Sultan  —  5.4  9.4  15  10  10  10  —    22  11  17000  — 
2012‐2  16.02–19.02  14  −1.57  0  0.17  79  Samia  0.37  1.1  2.1  5.1  2.4  4.0  2.2  6000  10.2  33  19  4200  68000 
              Auja  0.73  4.6  —  —  —  —  —  150000    —  —  —  — 
              Duyuk  —  5.1  8.8  17  —  12  —  —    —  —  —  — 
              Sultan  —  5.8  9.5  18  12  12  12  —    26  17  30000  — 
2012‐3  28.02–04.03  9  −0.74  0  0.85  179  Samia  0.30  0.8  1.6  6.9  2.1  6.1  1.2  (7700)  5.6  54  25  36000  550000 
              Auja  0.50  4.0  6.6  37  12  33  11  150000    37  11  160000  — 
              Duyuk  —  5.3  8.4  —  —  —  —  —    —  —  —  — 
              Sultan  —  5.9  9.0  42  17  36  17  —    41  20  110000  — 
2013‐1  05.01–10.01  14  −0.59  0  2.37  179  Samia  (1.91)  2.6  3.1  5.9  3.7  3.4  1.3  —  7.0  58  39  38000  — 
              Auja  (0.25)  5.8  8.0  —  —  —  —  —      —  —  — 
              Sultan  —  7.3  10  30  15  23  12  —    55  28  95000  — 
2013‐2  30.01–01.02  20  −0.31  0  0.44  112  SamiaA  0.45  0.5  0.6  0.7  0.55  0.2  0.1  (few100)  2.2  ~67  22  310  — 
              SamiaB  0.45  1.0  1.4  —  —  —  —  (7900)    —  —  —  — 
              Sultan  —  5.1  9.9  31  14  26  13  —    35  14  58000  — 




increases with  increasing  transport distance and conduit volume. Consequently,  the maximum 
event water  fraction was usually higher  for  the Samia spring compared  to  the springs Auja and 
Sultan  (Table 5.3, Fig. 5.8) and  reached peak values of more  than 50%. However,  for  the Samia 
spring  for  the massive  event  breakthroughs  the validity  of  the  extrapolated  linear  equation  to 
convert electrical conductivity to chloride concentration can be questioned. Furthermore, because 
the relative fraction of the fast flow component was assessed by employing the tracer chloride or 
its  proxy  electrical  conductivity,  especially  for  the  large  springs  a  possible  contribution  of 









Table  5.4:  Summary  of  the  spring  characteristics  based  on  Table  5.3. Extended  range  for  large  breakthrough 
events (e.g. event No. 2012‐3) in brackets; values based on limited data in italics. 
Spring  Conduit  Typical lag times  Breakthr.  MRT  Event characteristics 2012 (3 storms)a 
  volume  hydraul.  transport  duration  fast flow  FPmax  FPmean  FP  Q2012  FP 
  (m3)  (d)  (d)  (d)  (d)  (%)  (%)  (Mio. m3)  (%) 
Samia  6000  0.3  1  3–6  1–2  28–54  14–25  0.042  0.64  7 
Auja  140000  0.7  4–5  10(–30)  7.5(–11)  17–37  9–11  0.24  7.2  3 
Duyuk  170000    5               






Because  the  fast  flow component of  large recharge events often  is characterised by an elevated 
turbidity,  it  is  unsuitable  for  water  supply.  The  presence  of  bacteria,  viruses  and  selected 
chemical  constituents  still  has  to  be  determined  for  the  fast  flow  component.  Therefore,  it  is 




than  the solutes due  to exclusion processes  (e.g. Pronk et al., 2006; Göppert and Goldscheider, 
2008). Based on the chemograph measurements, it is postulated that the spring water quality of 
the Sultan/Duyuk system  is generally “best” during  the summer season (period “1a”  in Fig. 5.7). 





From a practical perspective,  the operative ability  to  shut off  specific water  sources  in  case of 
(expected)  contamination  depends  on  the  availability  of  alternative  sources  and  the  buffer 







5.4.7 Determination of the groundwater recharge processes  
The  hydraulic  response  of  the  springs  to precipitation  events  is  rapid. The  lag  time  tp0–t0  for 
precipitation events with a sharp onset was about 0.3 d for the Samia spring and about 0.7 d for 
the Auja  spring,  respectively  (also  additional  smaller  events  complementary  to Table  5.3 were 
analysed). For the Sultan/Duyuk system a lag time of less than one day can be expected as well, for 
example  a  lag  of  0.8  d was  determined  for  the  event  of  2009. Also  peak  spring  discharge  is 
reached with  a  short  time  lag  after  the  recharge  events,  e.g.  0.6–2 days  after  tp0  for  the Samia 
spring  for  the  events  of  2012.  These  rapid  responses  clearly  direct  to  a  focussed  recharge 
mechanism, either from subcutaneous flow concentration in the epikarst (Gunn, 1983; Williams, 
1983) or  from  focussed  infiltration of wadi runoff.  In order  to determine  if  the recharge can be 
stemming  from wadi runoff, (1)  the occurrence and  timing of wadi runoff and (2)  the  turbidity 
signals recorded at the springs were evaluated: 
(1) The three large breakthrough events of 2012 largely display similar shapes (Fig. 5.4) and time 
lags  (Table 5.3, Fig. 5.8), although only  for  the  third event  larger amounts of wadi runoff were 
observed  (Ries, 2013). Because of  the short  time  lags and clear signals,  the monitoring data  for 
spring responses and wadi runoff (surface catchment area of 14.5 km2 upstream of Samia spring) 










place  indicate that wadi runoff  is not significant  in the generation of rapid recharge and spring 
responses. 
(2) Wadi runoff in the study area was visually observed to display a high turbidity, probably due 
to  the  suspension of  residual clays and  iron oxides. At  the Auja  spring allochthonous  turbidity 
signals reaching up to 40 NTU were observed due to the large events only (except for the event 
2011). At the Sultan spring during the large event 2009, a small allochthonous peak superimposed 
on  the  autochthonous  turbidity  signal with  a  total  value  of  about  10 NTU was measured.  In 




were observed  to display a  turbidity of up  to several hundred NTU  (e.g. Amraoui et al., 2003). 
This  relative  lack  of  allochthonous  turbidity  is  regarded  as  evidence  that  the  recharge 
contribution  of  wadi  runoff  is  not  extensive.  However,  also  a  possible  temporal  storage  of 




If recharge due  to wadi runoff  is  taking place,  it  is not expected  to happen close  to  the spring, 
because of  the extended  lag  times tp0–t1 for  the  larger spring systems (Auja ca. 4–5 d; Sultan ca. 
6 d) also during events when extensive surface runoff quantities were observed. An exception is a 
very rapid breakthrough during the event 2013‐2 at Samia spring (Samia A, Table 5.3). At gauging 




μS  cm−1  to  less  than 200  μS  cm−1 and  recovering quickly without almost any  tailing. A  similar 
behaviour was not observed during the event 2012‐3, also characterised by a large surface runoff 
amount  before  the  onset  of  spring  discharge.  Therefore,  the  first  breakthrough  of  2013‐2  is 





percolation  through  the  fractured matrix, which  is  generally  assumed  to  be  relevant  in many 
humid temperate climate zone karst aquifers (e.g. Geyer, 2008), to be less significant in semi‐arid 
karst  aquifers.  Lange  et  al.  (2010)  indeed  found  by  cave  drip  studies  for  a  similar  site  of  the 





et  al.  (2014)  found  by mathematical modelling  of  the  hydraulic  spring  responses  to  recharge 
events of  the Auja  spring  that  the  recharge  is probably  to a great extend occurring  in  the high 
permeability parts of the aquifer system. 
Whereas the reaction of the hydraulic signal after recharge events is fast, the assessed fractions of 
fast  event  water  (Section  5.4.6)  are  small  compared  to  the  overall  recharge  values.  This  is 
attributed to mixing processes in the aquifer and a comparatively weak transport connection of 
most  locations  of  focussed  recharge  to  the main  conduit  system.  These  connections might  be 
enhanced during  large  recharge  events  because  of high  groundwater heads.  For  example,  the 
event 2012‐3 was  characterised by an extended breakthrough of event water at  the Sultan and 





5.5 Conclusions and outlook  
High‐resolution monitoring of  four  springs  as well  as  the precipitation  input  signal of  a karst 
aquifer in a region with distinct semi‐arid climate was conducted during a period of five years, 
covering  different  hydrological  conditions.  The  analysis  revealed  insights  into  (1)  the 
hydrogeological characteristics of  the  flow system,  (2)  the recharge processes, and  (3) provided 
quantitative results about spring source vulnerability: 
(1a)  The  coherence  of  the  Jericho  springs  Sultan  and Duyuk  (air  line  distance  of  3500 m)  to  a 
common conduit system could be established by its similarity in hydrochemical time series, the 
transport signal at Sultan spring  lagging  the signal of  the upgradient Duyuk spring by about 0.7 
days, corresponding to a mean flow velocity of 220 m h−1. 
(1b)  The  three  large  springs  Auja,  Duyuk  and  Sultan,  located  in  the  Jordan  Valley  or  its 
escarpment are characterised by conduit restricted flow (Rosenthal and Kronfeld, 1982; Schmidt 
et al., 2014), hence a relatively steady discharge or a plateau in discharge is observed. In contrast, 
the  comparatively  small  Samia  spring,  located  about  400 m  higher  in  the  slopes  towards  the 
valley,  exhibits  typical  karst  spring  discharge  behaviour,  i.e.  pronounced  discharge  peaks 
following large precipitation events. 
(2) Focussing of flow in the epikarst with subsequent rapid percolation towards the phreatic zone 
is  expected  to  constitute  important  processes  of  groundwater  recharge  in  the  study  area. 
Hydraulic  response  time  for  all monitored  springs was  less  than  one  day  after  the  onset  of 
intensive precipitation  events  in  the  recharge  area. This  focussing  is not  restricted  to  areas  of 
internal  drainage,  as  these  only  occupy  a  small  fraction  of  the  study  area.  The  infiltration  of 
ephemeral  wadi  runoff  into  small  ponors  or  ponor  zones  (“thalweg  ponors”)  may  provide 
recharge  to  the  aquifers  but  likely  do  not  constitute  the  bulk  amount. However,  the  relative 
fraction of diffuse recharge through the fractured rock matrix still needs to be determined. 
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(3)  The  volumes  of  the  sections  of  the  conduit  systems  participating  in  rapid  transport were 
estimated  at  6000 m3  for  the  Samia  system,  140000 m3  for  the Auja  system,  and  approximately 
180000 m3  for  the Sultan/Duyuk  system,  respectively. Also,  the mean  lag  time until event water 
arrival increases from about 1 day (Samia spring) to about 6 days (Sultan spring). With increasing 
lag  time  and  conduit  volume,  the  dispersion  of  the  fast  flow  component  increases.  Hence, 
compared  to  very  short‐term  breakthroughs which were  assessed  for  the  Samia  spring  (mean 
residence time fast flow component: 1–2 d), the width of event breakthroughs is about 10–40 days 
at  the Sultan and Duyuk  springs with mean  residence  times of  the  fast  flow  component of  ≥10 






determination  of  the  freshly  recharged wastewater  quantity  to  spring  discharge  requires  the 
measurement of additional wastewater indicators (e.g. trace organics like caffeine, e.g. Hillebrand 
et al., 2012)  that can be  incorporated  in a mixing model. Further high‐resolution monitoring of 




behind  technical possibilities. However, high‐resolution monitoring  is not  free of  trouble either 
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6.1 Integration and evaluation of characterisation methods and 
results 





the  study area was  estimated by a  chloride mass  balance approach, based on  the natural  chloride 
background  concentration  in  spring water.  In  chapter  4  a high‐resolution  time  series of  recharge 
(daily  values  of  deep  percolation) was  calculated  by  a  combined  lumped  soil  water  balance  and 
reservoir  model  approach. As  catchment  areas  are  not  delineated,  a mandatory  input  for  this 
approach is the mean long‐term recharge fraction calculated in chapter 3. In chapter 5 the rapid 
recharge  processes  and  the  fast  flow  component, which  are  critical  in  terms  of  rapid  spring 
contamination, were evaluated based on a  spring  event analysis. The  results of chapters 4 and 5 
both indicate a focussing mechanism in the epikarst and preferential flow in the vadose zone. 
From the model results (chapter 4) an empirical relationship of recharge as a function of annual 
precipitation  was  derived  (Fig.  6.1).  Compared  to  empirical  equations  derived  from  transient 
groundwater flow modelling of the regional carbonate aquifer (Guttman and Zuckermann, 1995; 




of  Goldschmidt  (1959)  derived  from  water  budget  calculations:  recharge  R  =  0.86  *  (annual 
precipitation P − 360 mm). The main difference  is  that  the model derived polynomial equation, 
considering  an  event  based  analysis  (e.g.  input  data with  a  daily  frequency),  calculates more 
recharge for rather dry years (P < 450 mm) and very wet years (P ≥ 800 mm). A main issue that 
restricts  the  use  of  empirical  equations  is  that  they  do  not  take  differences  in  actual 







from  the 45‐year model  results  for  the Auja  spring  catchment. A  comparison  to  the equations of Goldschmidt 
(1959), Guttman and Zuckermann (1995), and Weiss and Gvirtzman (2007) is provided. 
(2) Aquifer parameters, predominantly porosity, were estimated  in chapters 4 and 5: The mean 
porosity  of  the  fractured  rock matrix was  estimated  via model  calibration  to  about  2%  for  the 
aquifer system of Auja spring. The mean effective porosity value for the highly permeable system 
was estimated at ca. 0.4%. This value is believed to include next to the conduit system also other 
more permeable  compartments of  the  aquifer porosity  such  as  large  fractures  and karst voids 
(chapter 4). The conduit system volume estimated by  the  lag time method  for  the Auja system  is 
about 140,000 m3  (chapter 5).  If we consider—although  this  is a very uncertain estimation—the 
modelled mean  storage  in  the  highly  permeable  system  of  ca.  1,400,000 m3  to  constitute  an 
estimate  of  the  highly  permeable  system  porosity,  the  conduit  system  is  about  10%  of  this 
volume. Based  on  this  ratio,  the  volume  of  the  conduit  system  constitutes  0.04%  of  the mean 
aquifer volume. This value compares well to the fraction of 0.03% derived by Atkinson (1977) and 











to  the extended plateaus of  the  large springs  in  the  Jordan Valley,  like e.g. Auja  (Fig. 5.4). This 
mild conduit restriction  in comparison  to  the  large  Jordan Valley springs  (Table 6.1)  indicates a 
higher degree of karstification for the Samia spring system. This is possibly related to its perched 











and  the  determination  of  natural  background  concentrations  conducted  for  karst  aquifers  in 
(semi‐)arid environments. I fully agree with Edmunds and Shand (2008), who state that (p. 454): 
“It is instructive that only few records with quality trends up to or in excess of 70 years are available, and 
in  several  countries  it has proved difficult  to  find  any  long‐term  records.” They  conclude  that “More 




Spring  Elevation (m asl)  Qmean (m3 s−1)  Qmax (m3 s−1)  Qmax / Qmean 
Sultan (Elisha)  −215  0.18  0.20  1.1 
Duyuk  −110  0.26  0.34  1.3 
Auja  20  0.29  0.71  2.4 




(5)  Transport  dynamics  and  spring  source  vulnerability were mainly  dealt with  in  chapter  5 
through a combined analysis of  spring  events and  environmental  tracer monitoring  in precipitation 
and in spring water. The results confirmed the expected high flow and transport dynamics. The 
low  discharge  dynamics  observed  for  the  springs  Sultan  and  Duyuk—due  to  the  conduit 
restricted flow mechanism—is not a reliable indicator for low transport dynamics and hence low 
spring  source  vulnerability.  Therefore,  high‐frequency  water  quality  and  physicochemical 
parameter monitoring is mandatory for spring source vulnerability evaluation. 
It was demonstrated that even with fundamental characteristics (e.g. catchment boundaries and 
flow‐systems)  being  largely  unknown,  karst  aquifers  in  semi‐arid  environments  can  be 





6.2 Monitoring and characterisation strategy for karst aquifers in 
semi-arid environments 
In  the strategy suggested below  I  try  to give some general suggestions  for  the monitoring and 







benefit  for cost. As stated by Van Lanen  (1998): “Monitoring  is a dynamic process; we never get  it 
right at the beginning”. This is certainly true and I hope the following suggestions to be beneficial 
for hydrogeologists concerned with the characterisation of karst aquifers in (semi‐)arid climates: 
(1) Collect and  evaluate all available hydrological  information. Priority  is on  long‐term precipitation 
and spring discharge data in order to determine the long‐term water balance and the flow system 
dynamics due to variable climate conditions (compare chapters 3, 4, and Healy, 2010).  







(2b)  next  important  are  the  assessment  of  the  output  quantities  and  discharge  behaviour  of  the 




(3)  Spring  monitoring  should  be  done  in  combination  with  a  high‐resolution  measurement  of 
precipitation in the recharge area (temporal and spatial), preferably with automatic instruments of 
tipping‐bucket  type. A  very  interesting  and  relatively  easy  to monitor  environmental  tracer  is 
chloride.  In accordance with Scanlon  et al.  (2006),  I would  like  to  emphasise on  expanding  the 
monitoring efforts for a continuous assessment of wet and dry chloride deposition in (semi‐)arid 
regions. Furthermore, automatic monitoring stations for air temperature should be implemented 
for  the  assessment  of potential  evapotranspiration  (chapter 4). Despite widely  employed  (and also 
installed during this study), “full” meteorological stations may be  largely unnecessary for basic 
potential  evapotranspiration  calculation.  For  example,  those  stations  require  permanent 
maintenance, e.g. a daily cleaning of the global radiation sensor, which is heavily influenced by 
dust deposition in dry environments (e.g. Stanhill, 2002). This rather subjective opinion is backed 




“High‐end” monitoring may  include  further  continuous  spring measurements,  e.g.  regarding 
turbidity, ions, isotopes etc. or a comprehensive measurement of actual evapotranspiration in the 
recharge area by eddy covariance methods. However, automatic hydrometric monitoring is still 
not  the  “fire‐and‐forget”  approach  one might  expect.  The  current  study  employed  about  20 





the employed  instrument  types experienced more or  less severe breakdowns. Some were really 
trouble‐ridden. This often concerns only specific  instruments  from manufacturers  (independent 


















characterisation.  It  requires  the  conduction  of  a  large‐scale  tracer  test  program.  Because  of  the 
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